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Le problème du changement climatique est devenu une préoccupation majeure depuis 
la fin des années mille neuf cent quatre-vingt-dix. La communauté scientifique s'accorde à 
dire que le climat mondial se dérègle et se réchauffe. Les observations personnelles directes 
et indirectes ne manquent pas : le niveau des mers monte, la saison sans gel s’allonge, la 
faune et la végétation se modifient et s’adaptent, les glaciers reculent, des événements 
météorologiques extrêmes (canicules, sècheresses, cyclones et inondations) se succèdent et 
marquent les esprits, bousculant la vision classique et proverbiale d’une certaine immuabilité 
du climat. Au-delà du point de vue scientifique et naturel, par sa dimension globale et son 
caractère spectaculaire, l’évolution climatique est devenue un enjeu médiatique, économique, 
politique et social majeur. De façon symptomatique, s’appuyant sur une caution scientifique 
hypothétique ou réelle, cinéma, presse à sensation, émissions spéciales et romans 
d’anticipation ayant pour thème un changement catastrophique du climat, suivent et 
amplifient le mouvement. La recherche scientifique nourrit et se nourrit de ces débats. 
Malgré l’augmentation et l’amélioration des observations, des mesures directes et 
indirectes, des moyens techniques, matériels et financiers, la diversité des scénarios de 
changement climatique et les écarts importants entre les prévisions du climat futur 
soulignent notre actuelle incapacité à prévoir le climat avenir. Cet état de fait illustre 
l’extrême complexité du système climatique. La difficulté réside dans la prise en compte et la 
représentation des différents paramètres climatiques et leurs interactions dans les modèles 
de circulation générale (GCM). Le soleil étant le moteur principal du climat terrestre, on peut 
par analogie classer et comparer, par leur capacité à modifier le climat global, les différents 
facteurs extérieurs (naturels ou anthropiques) influant sur le système climatique, en utilisant 
la notion de forçage radiatif. Cette grandeur, donnée en watt par mètre carré traduit la 
propension d’un paramètre à modifier le bilan énergétique du système climatique. Un facteur 
climatique ayant un forçage radiatif positif a tendance à réchauffer le système. Ainsi, le 
forçage radiatif dû à l’augmentation de la quantité de gaz à effet de serre depuis le début de la 
période industrielle est estimé à 2,43 W/m² (Rapport IPCC, 2001). Ceci est à comparer à 
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l’énergie solaire incidente au sommet de l’atmosphère terrestre qui est en moyenne annuelle 
de 340 W/m². 
Le forçage radiatif d’un phénomène climatique traduit la sensibilité du système à cette 
composante. L’incertitude sur ce forçage devient donc un facteur limitant de la capacité 
générale d’un modèle climatique à correctement reproduire ou prévoir le climat. 
Cette incertitude est fortement liée à la façon dont on représente le facteur climatique 
dans le modèle, et dont on simule son interaction avec le reste du système. 
Afin d'illustrer cette notion, la figure I.1 présente le forçage radiatif estimé des 
composantes du système climatique liées à l'activité humaine, ainsi que leur incertitude 
relative en fonction du niveau de compréhension scientifique actuel de leur rôle climatique. 
 
 
Fig. I.1  Comparaison des forçages radiatifs principaux sur le système climatique de la Terre. À 
l’exception du rayonnement solaire, chacun de ces facteurs est lié à une forme d’activité 
humaine. Les barres rectangulaires représentent les estimations des contributions de ces 
forçages, dont certains entraînent un réchauffement, et d’autres un refroidissement. La 
figure représente le premier effet indirect des aérosols sur la grosseur et le nombre des 
gouttelettes nuageuses. Le deuxième effet indirect des aérosols sur les nuages, à savoir 
l’effet sur leur durée de vie, qui entraîne également un forçage négatif, n’est pas indiqué. La 
ligne verticale sur les barres rectangulaires représente une fourchette d’estimations, basées 
sur des fourchettes de valeurs publiées et sur la compréhension des phénomènes physiques. 
Une ligne verticale sans barre rectangulaire indique un forçage pour lequel on ne peut pas 
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donner de meilleure estimation en raison du nombre élevé d’incertitudes. Comme indiqué, le 
niveau général de compréhension scientifique pour chaque forçage varie considérablement. 
Certains agents de forçage radiatif, tels que le CO2, sont bien mélangés au-dessus de notre 
planète et perturbent le bilan thermique mondial. Pour d’autres, tels que les aérosols, en 
raison de leur distribution spatiale, les perturbations qu’ils entraînent ont un caractère 
régional plus marqué. Le forçage radiatif continue d’être un moyen utile pour estimer, à un 
premier niveau, les incidences climatiques relatives; par exemple, la réponse relative de la 
température moyenne mondiale à la surface aux perturbations d’origine radiative. 
Cependant, ces estimations du forçage moyen mondial n’indiquent pas nécessairement les 
aspects détaillés des réponses climatiques éventuelles (changements climatiques régionaux, 
par exemple). Source: Intergovernmental Panel on Climate Change, 2001. 
 
Pourquoi étudier les nuages de couche limite ? 
Parmi les différentes composantes climatiques, la principale source d’incertitude 
réside dans l’intégration des nuages dans les modèles de climat. Ainsi, la réponse simulée du 
système climatique suite à un doublement de la concentration de dioxyde de carbone conduit 
à une augmentation de la température moyenne à la surface de la terre. Mais ce 
réchauffement peut varier de 1,5°C à 4,5°C en un siècle, selon la représentation des nuages et 
le traitement de l’interaction nuage-rayonnement dans le modèle utilisé (Cess et al. 1990, 
Senior and Mitchell 1993). Autre exemple, le biais sur le forçage radiatif solaire peut 
atteindre jusqu’à 40 W/m² lorsque la morphologie des nuages convectifs ou la forme des 
particules de glace dans les cirrus est négligée (Parol et al. 1994a, Brogniez et al. 1992). Une 
telle incertitude dans la prévision du climat illustre l'impact crucial des nuages sur le bilan 
radiatif de la planète. 
Les nuages recouvrent en permanence environ 65% de la surface de la terre. Ils jouent 
un rôle de régulateur des échanges radiatifs de la terre avec le soleil, source chaude, et 
l’espace, source froide. D’une part, les nuages réfléchissent vers l’espace le rayonnement 
incident, diminuant l’énergie disponible à la surface. D’autre part, étant quasiment opaques 
aux infra-rouges thermiques, ils absorbent le rayonnement terrestre qu’ils réémettent en 
partie vers la surface, réduisant la perte d’énergie du système climatique vers l’espace. 
Cependant, en somme, leur contribution à l’augmentation de l’albédo terrestre, et donc à un 
refroidissement, est plus importante que leur participation à l’effet de serre atmosphérique. 
On estime leur forçage radiatif à -17 W/m² (Ramanathan et al., 1989). 
En fait, le rôle climatique d’un type de nuage dépend de son altitude, de son épaisseur 
et de ces propriétés optiques. On peut schématiquement classer les nuages en deux 
catégories. 
D'une part, les nuages de haute altitude, optiquement fins aux longueurs d’ondes 
visibles, opaques dans l’infrarouge thermique, et de faible température. Ces nuages 
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contribuent peu à l’albédo terrestre mais beaucoup à l’effet de serre, leur forçage radiatif est 
donc positif. 
D'autre part, les nuages bas qui présentent un fort albédo et une température 
relativement proche de celle du sol. Ceux-ci contribuent peu à l’effet de serre général de 
l’atmosphère mais diminuent de beaucoup le rayonnement solaire incident. Ils ont donc un 
forçage radiatif négatif. La figure I.2 illustre schématiquement les effets climatiques de ces 
deux catégories de nuage. 
 
Fig. I.2  Présentation de l'impact respectifs des nuages de haute altitude (à gauche) et de basse 
altitude (à droite) sur le rayonnement solaire incident (en jaune) et le rayonnement 
terrestre émis par la surface terrestre (en rouge). 
 
Les nuages bas se situent dans la couche limite, c'est à dire la couche atmosphérique 
en contact avec la surface et directement influencée par celle-ci ; typiquement le premier 
kilomètre de l'atmosphère. Ces nuages de couche limite ont donc un rôle primordial dans le 
système climatique. De plus ces nuages sont les premiers concernés par le couplage aérosols-
nuage, ceux-ci étant produits à la surface. 
En effet, le vecteur climatique de l’activité humaine ne se limite pas au rejet de gaz à 
effet de serre dans l’atmosphère. Nous provoquons aussi une augmentation de la 
concentration de particules solides ou liquides en suspension dans l'air : les particules 
d’aérosol. Ces particules ont en premier lieu un effet direct sur le bilan radiatif de la terre par 
absorption et diffusion des rayonnements terrestre et solaire. Cependant, elles ont aussi un 
impact indirect sur le climat, via les systèmes nuageux. 
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Cet impact est divisé en deux types. Le premier effet indirect des aérosols, ou effet 
Twomey (Twomey, 1974) relève de la modification des propriétés radiatives des nuages par 
une augmentation de la concentration d’une partie des particules d’aérosol, les noyaux de 
condensation nuageux (CCN). Si le contenu en eau liquide des nuages reste constant, ceci se 
traduit par une diminution du rayon moyen des gouttelettes nuageuses, mais à une 
augmentation de leur surface totale. L'opacité du nuage au rayonnement solaire augmente, et 
par conséquent, la part d'énergie réfléchie par les nuages s'accroît, refroidissant d'avantage le 
système. Cet effet est extrêmement difficile à quantifier et l’estimation de son impact sur le 
climat varie de 0 à 2 W/m² (figure I.1). L'estimation haute de ce forçage suffirait à compenser 
le rôle climatique des gaz à effet de serre. 
Le deuxième effet indirect découle du premier : puisque les gouttelettes nuageuses 
sont plus petites, elles atteindront plus difficilement la taille critique au-delà de laquelle 
apparaît les précipitations. Moins de précipitations implique une durée de vie moyenne du 
nuage augmentée. La couverture nuageuse moyenne sur la Terre sera donc plus importante, 
d'où à terme un accroissement du forçage radiatif négatif des nuages (Albrecht, 1989). Ce 
deuxième effet dépend de la dynamique des nuages et des conditions météorologiques. Son 
impact est régional, voire local. Sa contribution réelle au système climatique est par 
conséquent inconnue, car elle implique des échelles de temps et d'espace trop fines pour être 
représentées ou observées au niveau global. 
 
 Les nuages de couche limite jouent donc un rôle clef dans l'évolution du système 
climatique. Leur étude et surtout leur représentation sont par conséquent indispensables 
pour la compréhension du climat actuel et la prévision du climat futur. 
 
Comment étudier les nuages de couche limites ? 
 Dans le cadre d'une étude climatique du rôle des nuages, l'approche est 
nécessairement globale. Nous disposons à cette échelle de deux outils complémentaires : les 
observations de la Terre par satellite et la modélisation du climat par des modèles globaux. 
 L'utilisation des mesures par satellite du rayonnement réfléchi constitue la seule 
technique permettant une observation quasi-continue et globale de la couverture nuageuse. 
La connaissance des seules propriétés radiatives des nuages n'est cependant pas satisfaisante 
pour l'étude de leur rôle climatique. Il s'agit du problème inverse du transfert radiatif : il faut 
transformer le rayonnement mesuré en informations sur les propriétés physiques du nuage 
observé (contenu en eau, fraction nuageuse, rayon et concentration des gouttelettes…). On 
fait alors appel à des schémas de restitution de ces paramètres nuageux.  
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Le principe utilisé est basé sur le fait que le rayonnement réfléchi a interagi avec le 
nuage, et qu'il contient donc une information sur ses propriétés physiques. En pratique, le 
rayonnement mesuré est comparé avec le rayonnement simulé pour un certain modèle de 
nuage donné. Si la simulation et la mesure correspondent, alors on considère que le nuage 
observé possède les mêmes propriétés physiques que le modèle de nuage qui a servi à la 
simulation. 
Or, par construction, ce modèle de nuage est loin d'être réaliste : il s'agit le plus 
souvent d'un nuage dit "plan-parallèle homogène". Dans ce modèle grossier de nuage, le 
contenu en eau liquide est distribué de façon homogène entre deux plans infinis, et on 
impose, aussi de manière uniforme, une certaine distribution dimensionnelle des gouttelettes 
nuageuses (rayon et/ou concentration). C'est un nuage monodimensionnel. Dans un nuage 
réel, c'est à dire dans le nuage observé, la distribution du contenu en eau liquide peut être 
très hétérogène dans les trois dimensions de l'espace. De plus, les observations in situ 
montrent que le rayon et la concentration des gouttelettes nuageuses sont aussi variables au 
sein de la couche nuageuse. La non prise en compte de la nature tridimensionnel des nuages 
de couche limite peut induire une erreur importante sur les paramètres nuageux restitués. 
L'interprétation des propriétés physiques des nuages observés par satellite dépend donc de la 
représentation du modèle de nuage utilisé dans le schéma de restitution.  
  
 Le deuxième outil utilisé pour l'étude du rôle climatique des nuages de couche limite 
est leur modélisation dans les GCM. Ces modèles de simulation du climat utilisent un 
maillage dont la résolution est de l'ordre de la centaine de kilomètres sur l'horizontale et, 
dans la couche limite, de quelques centaines de mètres sur la verticale. Tout un système 
nuageux peut donc être contenu dans une seule de ces mailles. Comme pour les schémas de 
restitution, le champ nuageux est alors représenté à l'intérieur d'une maille par un nuage 
plan-parallèle homogène occupant une certaine fraction de sa surface. De même, une 
distribution dimensionnelle des gouttelettes nuageuses est fixée de manière uniforme dans ce 
nuage. On calcule ensuite les propriétés radiatives du champ nuageux, à partir de ces 
propriétés physiques : il s'agit du problème direct du transfert radiatif. Dans chaque colonne 
du modèle GCM, l'interaction entre le nuage et le rayonnement est simulée en 1D. Ces 
représentations non réalistes du champ nuageux et du transfert radiatif peuvent induire des 
biais importants sur le calcul de leurs propriétés radiatives; l'hétérogénéité du champ ne 
pouvant être représentée à cette échelle. 
 Les deux types d'outils disponibles pour l'étude du rôle climatique des nuages de 
couche limite sont donc potentiellement biaisés par l'utilisation d'un modèle de nuage de 
référence non réaliste. 
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Présentation de la thèse 
 Le but de notre travail est d'étudier l'impact de la représentation plan parallèle des 
nuages de couche limite tant pour la restitution des paramètres nuageux que pour le calcul du 
transfert radiatif dans une maille GCM. 
 
 À défaut de disposer de la description complète des propriétés physiques et radiatives 
de champs nuageux réels, cette étude implique l'utilisation de modèles de champs aussi 
réalistes que possible. En effet, il n'existe pas à l'heure actuelle de moyen de mesures des 
propriétés tridimensionnelles de toute une scène nuageuse (Evans and Wiscombe, 2004). Le 
meilleur moyen consiste donc à simuler ces champs à une échelle suffisamment fine pour 
représenter explicitement les dimensions caractéristiques de leurs hétérogénéités. Ces 
simulations doivent inclurent une représentation réaliste des propriétés macrophysiques du 
champ nuageux (taille, forme, fraction nuageuse, contenu en eau liquide), mais aussi de ses 
propriétés microphysiques (distribution dimensionnelle et concentration des gouttelettes 
nuageuses en tout point du champ). En outre, le calcul de ses propriétés radiatives doit 
prendre en compte l'aspect tridimensionnel du transfert radiatif. De cette façon, les 
propriétés physiques, optiques et radiatives de ces scènes nuageuses réalistes sont connues 
simultanément. Les effets de l'hétérogénéité macrophysique et de la variabilité 
microphysique du champ nuageux sur la restitution et l'albédo moyen de la scène peuvent 
ainsi être étudiés. 
  
 Avant d'entamer la présentation de cette étude, le premier chapitre de ce manuscrit 
rappelle quelques généralités sur les nuages de couche limite et le transfert radiatif, et 
présente l'état de l'art en matière de représentation de ces nuages dans les schémas de 
restitution et dans les modèles de grande échelle. 
 La première partie de cette étude consiste à développer une méthode de production de 
scènes de nuages de couche limite réalistes. Le second chapitre présente les outils disponibles 
pour l'élaboration de cette méthode: le modèle atmosphérique Meso-NH en résolution fine 
(modèle L.E.S. pour Large Eddy Scale), le modèle de transfert radiatif tridimensionnel 
SHDOM et les mesures obtenues au cours de la campagne de mesure ACE-2. 
Le troisième chapitre détaille la méthode elle-même. Celle-ci s'articule en trois étapes et 
permet la production des propriétés physiques, optiques et radiatives de champs nuageux 
réalistes et variés. Les conditions d'utilisation et le mode d'emploi de la méthode sont 
présentés au quatrième chapitre, ainsi que les différents champs nuageux retenus pour la 
suite de l'étude. 
 La seconde partie du manuscrit aborde pleinement la problématique de la thèse. En 
premier lieu, nous étudions dans le chapitre 5 le biais dû à la représentation plan-parallèle du 
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nuage dans le calcul de l'albédo d'une maille de modèle de grande échelle. Nous utilisons 
pour cela les champs produits par la méthode présentée en première partie. L'accent est mis 
particulièrement sur l'impact de la variabilité microphysique sur l'albédo moyen du champ. 
 Enfin, en second lieu, le sixième chapitre rapporte notre étude du biais plan-parallèle 
sur la restitution des paramètres nuageux. 
 
 








Chapitre 1  
BASES THÉORIQUES ET 
ÉTAT DE L'ART 
 
 
Ce chapitre d'introduction présente de façon succincte les connaissances théoriques sur 
lesquelles se base la présente étude. Néanmoins, les notions abordées ne couvrent pas 
uniquement celles qui sont strictement nécessaires à ce travail de recherche. Il est aussi fait 
mention de sujets marginaux, non indispensables à la compréhension de la suite de l'ouvrage, 
mais jugés utiles au cadrage de l'étude, de manière à appréhender pleinement les 
implications, les limitations et les perspectives de cette thèse. 
Le cadre fondamental de l'étude est l'interaction entre nuages de couche limite et 
rayonnement. La première partie de ce chapitre situe le sujet et aborde donc successivement 
les deux volets de cette interaction. En premier lieu, les caractéristiques du stratocumulus, 
nuage de couche limite par excellence, sont présentées. Les propriétés du nuage et les 
processus physiques impliqués dans leur détermination sont également décrits. Nous 
abordons ensuite le second volet où nous exposons les notions utilisées dans la théorie et la 
simulation du transfert radiatif atmosphérique en milieu nuageux. 
Deux types d’applications s’appuient sur la théorie de l’interaction nuage-rayonnement 
traitée dans ce chapitre : la paramétrisation du transfert radiatif dans les modèles de grande 
échelle, que nous désignons par le terme « problème direct », et la restitution des propriétés 
macro- et microphysiques des nuages à partir de mesures spatiales, désignée par le terme 
« problème inverse ». Dans les troisième et quatrième parties de ce chapitre, nous ferons le 
point sur l’état de l’art dans ces deux domaines. 
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1.1 Le Stratocumulus 
1.1.1    Description générale du stratocumulus 
Le stratocumulus est l’un des genres de nuages les plus communs sur la planète. Pas 
moins de 25% de la surface de la planète en est recouverte à tout moment (Charlson et al., 
1987 ; Randall et al., 1985). Classifié dans la catégorie des nuages bas, ou nuages de couche 
limite atmosphérique, sa base se situe entre 0,6 et 1,5 km d’altitude et son extension verticale 
est comprise entre 100 et 800 m. L’atlas international des nuages en donne la définition 
suivante : « Banc, nappe ou couche de nuages gris ou blanchâtres, ou à la fois gris et 
blanchâtres, ayant presque toujours des parties sombres, composés de dalles, galets, 
rouleaux, etc., d'aspect non fibreux (sauf virga), soudés ou non ; la plupart des petits 
éléments disposés régulièrement ont une largeur apparente supérieure à cinq degrés ». Ce 
type de nuage présente donc de nombreux aspects ou structures, qui semblent invalider 
l’hypothèse d’homogénéité horizontale souvent utilisée pour en paramétrer les propriétés 
radiatives. Cette variabilité de petite échelle, associée à la grande extension horizontale du 
nuage, rend complexe la prise en compte de ses propriétés radiatives dans les modèles de 
grande échelle. 
1.1.2    Formation et occurrence des stratocumulus 
On trouve le genre stratocumulus principalement dans les zones de haute pression, en 
limite de zone polaire et surtout dans les régions subtropicales où l'on trouve les branches 
descendantes des cellules de circulation générale de l'atmosphère, comme les cellules de 
Hadley (Bretherton et al., 2004 ; Klein et Hartmann, 1993). Ces zones de subsidence d’air 
chaud et sec confinent les arrivées d’air humide et froid dans la couche limite. Ces 
phénomènes climatiques rendent les stratocumulus très présents sur les zones maritimes au 
large des bords ouest des continents. La figure 1.1.1 illustre la prévalence régionale de ce type 
de nuage sur la planète. La faible convection générée par le contact avec l’océan, source de 
chaleur et d’humidité, entraîne la formation de cumulus de beau temps qui, sous l’action de 
la subsidence s’étalent et forment le stratocumulus. Celui-ci se morcelle de nouveau et 
disparaît lorsque la subsidence s’arrête ou que la masse d’air se réchauffe suffisamment. 
Les stratocumulus sont ainsi principalement maritimes. Ils sont surmontés d’une 
couche d'inversion, transition abrupte entre la masse d'air inférieure constituant la couche 
limite, et la masse d’air supérieure, subsidente, constituée d'un air plus chaud et plus sec, et 
qui marque le début de la troposphère libre. 
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Fig. 1.1.1   Occurrence annuelle moyenne, en pourcentage, observée depuis la surface, 
de nuages de couche limite de type stratus (stratocumulus, brouillard épais) 
d'après Klein et Hartmann (1993). 
 
1.1.3    Les processus déterminants pour le développement du 
stratocumulus 
Un champ de stratocumulus est le fruit d’un équilibre subtil entre de nombreux 
processus couplés qui conditionnent l’apparition, le maintien, et la dissipation du nuage, 
ainsi que ses caractéristiques morphologiques, macrophysiques et microphysiques. Nous 
entendons par propriétés macrophysiques, les propriétés de la scène nuageuse considérée 
comme un champ tridimensionnel de contenu en eau liquide, à l'intérieur du système 
couche-limite. La façon dont le contenu en eau est réparti entre les gouttelettes nuageuses 
constitue les propriétés microphysiques du champ nuageux, et sera présentée à la section 
suivante. Bien que les propriétés microphysiques et macrophysiques dépendent étroitement 
les unes des autres, nous n'abordons dans cette section que les processus susceptibles 
d'influer directement sur les propriétés macrophysiques du champ de stratocumulus. Nous 
pouvons ainsi recenser : 
 
 la circulation de grande échelle. 
 le rayonnement, solaire d'une part et infrarouge d'autre part. 
 les processus d'entraînement/mélange. 
 les flux de surface. 
 les précipitations.  
 
La figure 1.1.2 présente de façon schématique ces différents processus physiques.  
Chapitre 1 – Bases théoriques et état de l'art  24 
 






Influence de la circulation de grande échelle 
L'advection de grande échelle et la subsidence sont les deux phénomènes principaux 
liés à la circulation de grande échelle et susceptibles d'influer sur le champ de stratocumulus. 
La subsidence désigne le mouvement descendant d’une masse d'air chaud et sec de la 
troposphère libre. Elle conditionne l'apparition du stratocumulus en créant la zone 
d'inversion de température et d'humidité située juste au-dessus du champ nuageux. Il est très 
difficile de mesurer directement cette subsidence, qui est typiquement de l'ordre du cm par 
seconde (Stevens et al., 2003). On peut néanmoins calculer indirectement sa valeur en la 
déduisant de la divergence du vent horizontal à grande échelle. Cependant, sa détermination 
est d'autant plus incertaine que la subsidence est affectée d'un cycle diurne (Gareaud et 
Muñoz, 2004 ; Ciesielski et al., 2001). 
L'influence de l'advection de grande échelle sur l'évolution du stratocumulus dépend 
de l'humidité et de la température de la masse d'air advectée. Plus facilement mesurable que 
la subsidence, et traduite en terme de tendance sur l'humidité et la température de la couche 
limite, l'advection peut soit renforcer soit affaiblir le système nuageux. C'est un élément 
important du cycle diurne du stratocumulus. 
 
Influence du rayonnement 
 Dans un stratocumulus la production d'énergie turbulente qui entretient les échanges 
verticaux est principalement due aux phénomènes de refroidissement et réchauffement 
radiatifs de la couche nuageuse. On distingue l'influence du rayonnement solaire visible (0.4-
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0.8 µm) et proche infra-rouge (0.8-3 µm)), de l'influence du rayonnement infra-rouge 
thermique (3-80 µm). 
 Le rayonnement infrarouge est l'élément prépondérant dans le déclenchement et 
l'entretien de la convection dans un stratocumulus (Nicholls, 1989). Le sommet du nuage (de 
forte émissivité) émet plus de rayonnement infrarouge vers la troposphère libre (de faible 
émissivité) qu'il n'en reçoit en retour. Cette perte d'énergie se traduit par un refroidissement 
net, typiquement de l'ordre de 10 à 15 °K par heure, de la couche sommitale du nuage 
(typiquement les 10 à 20 derniers mètres). L'intensité de ce refroidissement dépend du 
contenu en eau liquide de cette couche et augmente avec lui. La couche sommitale du nuage, 
devenue plus froide, donc plus lourde, descend vers la surface (en entraînant au passage une 
fraction variable d'air de la couche d'inversion), et elle est remplacée par de l'air provenant 
des niveaux inférieurs de la couche limite. Ce phénomène assure un mélange efficace de la 
couche limite avec une profondeur des mouvements convectifs de l'ordre de son épaisseur. 
Notons que dans une moindre mesure, l'absorption à la base du nuage du rayonnement infra-
rouge issu de la surface, traduite par un faible réchauffement de la base, peut induire 
l'apparition d'une seconde circulation, interne à la couche nuageuse. Le couplage entre le 
rayonnement infra-rouge et le contenu en eau liquide, via l’émissivité, constitue une boucle 
de rétroaction positive sur la production d'eau condensée. Son influence est particulièrement 
sensible la nuit, où la couche nuageuse a tendance à s'épaissir. 
 Le rayonnement solaire est un élément déstabilisateur du stratocumulus. L'absorption 
de l'énergie solaire se fait principalement dans la masse de la couche nuageuse et provoque 
son réchauffement, de l'ordre de quelques degrés par heure. De manière bien plus efficace 
que le réchauffement infra-rouge à la base du nuage, ce phénomène entraîne l'apparition 
d'une circulation secondaire dans la couche nuageuse. Par conséquent, le réchauffement 
radiatif solaire stabilise le profil de température de la couche nuageuse et il peut amorcer le 
découplage du stratocumulus de la surface, supprimant ainsi l'alimentation en humidité du 
nuage, premier pas vers sa dissipation (Bougeault, 1985; Turton and Nicholls, 1987; 
Duynkerke, 1989; Ciesielski et al., 2001). Ce phénomène dépend grandement de la nature et 
de la charge d'aérosol dans la couche limite. L'eau liquide absorbe peu le rayonnement solaire 
en comparaison des éléments constitutifs des aérosols non marins, particulièrement le 
carbone suie, que l'on rencontre dans les aérosols d'origine anthropique. La présence de ce 
type d'aérosol peut donc augmenter considérablement la quantité d'énergie solaire absorbée 
dans le nuage, et suffire à dissiper à terme la couche nuageuse (Chýlek et al., 1996; Ackerman 
et al., 2000; Nenes et al., 2002; Sandu et al., 2005). Le couplage entre le rayonnement solaire 
et le contenu en eau liquide constitue une boucle de rétroaction négative sur la production 
d'eau condensée et la couche nuageuse a tendance à s'amincir et se dissiper au cours de la 
journée. 
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Influence des processus d'entraînement/mélange 
 L'approche théorique classique pour l'étude du stratocumulus dérive de celle 
initialement proposée par Lilly (1968) pour l'étude de la couche limite représentée par une 
couche de mélange. Pour décrire l'évolution de cette couche limite, on définit l'entraînement 
comme le flux de la masse d'air en provenance de la couche d'inversion, entraînée et 
mélangée dans la couche limite (et donc dans la couche nuageuse). Dans les équations 
décrivant l'évolution de la couche limite, l'entraînement prend la forme d'une vitesse  que 
l'on peut relier au flux moyen 
ew
zi'sw'  d'un scalaire quelconque s à travers la couche 





où Δs représente la différence en concentration de s à travers l'inversion. Cette vitesse 
d'entraînement entre en compétition avec la subsidence W pour l'évolution de l'épaisseur h 





L'entraînement est un processus turbulent, directement lié à la dynamique des 
cellules convectives. Il s'agit d'un phénomène complexe qui fait intervenir une grande variété 
d'échelles de temps et de distances. L'entraînement constitue encore actuellement la limite de 
notre compréhension de la physique de la couche limite  nuageuse (Stevens, 2005a; Stevens 
et al., 2003; Stevens, 2002; Bretherton et al., 1999; Moeng et al., 1996). A fortiori, sa 
paramétrisation dans les modèles atmosphériques reste encore mal résolue, y compris à très 
petite échelle, c'est à dire dans les modèles L.E.S. à moins de 10m de résolution verticale, qui 
ont tendance à sur-estimer son impact (Stevens, 2005b). 
Cet entraînement peut avoir plusieurs sources : entraînement par cisaillement de vent 
sur la verticale, entraînement par refroidissement radiatif du sommet du nuage, 
entraînement par refroidissement par évaporation de l'eau nuageuse. Ces sources sont en 
compétition pour la détermination du taux d'entraînement dans la couche limite. 
 L'entraînement dû au cisaillement vertical du vent horizontal est un phénomène 
relativement secondaire, étant donné que la valeur du cisaillement reste généralement faible 
à travers l'inversion dans les couches limites nuageuses. Cependant, plus le cisaillement est 
fort, plus le taux d'entraînement augmente, et la structure du champ nuageux peut en 
dépendre (e.g. formation de nuages en rouleaux) (Kim et al., 2003; Pino et al., 2003). 
 En l'absence de cisaillement de vent significatif, l'entraînement est entièrement piloté  
par les deux phénomènes générateurs de flux de flottabilité au sommet du nuage : le 
refroidissement radiatif et le refroidissement par évaporation de l'eau condensée. Ces deux 
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processus sont concurrentiels et antagonistes. Lorsque l'entraînement augmente, l'efficacité 
du refroidissement radiatif à maintenir la circulation convective diminue, ce qui tend à 
réduire le taux d'entraînement. C'est une rétroaction négative. À l'inverse, si le taux 
d'entraînement augmente, le refroidissement par évaporation du nuage augmente, ce qui 
peut accroître encore le phénomène d'entraînement. C'est une rétroaction positive. Ces deux 
processus ayant lieu en même temps, et dépendant chacun de plusieurs autres facteurs, il est 
difficile de les quantifier; et donc de déterminer le taux d'entraînement. On peut cependant 
dire que d'une manière générale, lorsque l'entraînement par refroidissement radiatif domine, 
la couche nuageuse tend à se maintenir, alors que si le taux d'entraînement est 
principalement déterminé par le refroidissement par évaporation, le champ nuageux a 
tendance à se dissiper (Moeng et al., 1995). 
Un cas particulier d'entraînement : la CTEI 
L'instabilité par entraînement au sommet du nuage (CTEI, acronyme anglais pour 
Cloud Top Entrainment Instability) décrit un phénomène particulier au cours duquel l’air 
nuageux mélangé avec de l’air provenant de l’atmosphère libre devient, par évaporation, plus 
dense que l'air nuageux environnant. Ce phénomène singulier d'entraînement apparaît au-
delà d'une certaine force d'inversion, et plus particulièrement lorsque le rapport Κ de la 
différence en température et de la différence en humidité entre la troposphère libre et la 
couche limite dépasse une certaine valeur Κ* ( ≈ 0.23) : 











avec Lv la chaleur latente de vaporisation et cp la chaleur spécifique de l'air à pression 
constante. Le signe + (resp. -) désigne l'air au-dessus (resp. au-dessous) de l'inversion. qt 
représente le rapport de mélange en eau total, somme du rapport de mélange en eau vapeur 
qv et en eau liquide ql. θl est la température potentielle de l'eau liquide et θe la température 
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Théoriquement, lorsque le critère CTEI est dépassé, l'entraînement peut conduire au 
fractionnement puis à la dissipation rapide du stratocumulus. L’efficacité de ce phénomène 
dépend cependant de la quantité d'air entraîné et de la quantité d'eau condensée disponible 
pour l'évaporation. Le critère d'instabilité CTEI a été proposé pour caractériser la zone de 
transition entre un régime de stratocumulus et un régime favorable à l'apparition de 
cumulus, particulièrement fréquente dans les régions sub-tropicales (Lilly, 1968; Randall, 
1980; Deardorff, 1980). Cependant, les observations (Kuo and Schubert, 1988; Albrecht, 
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1991; campagne de mesures ASTEX, 1992 – De Roode and Duynkerke, 1997 – ; campagne de 
mesures ACE-2, 1997 – Wood et al., 2000 – ; campagne de mesures DYCOMS-2, 2001 – 
Stevens et al., 2003) et dans une moindre mesure les simulations (Lewellen and Lewellen, 
1998; Moeng, 2000; tests Meso-NH) montrent que ce critère est nécessaire mais pas 
suffisant pour prévoir la dissipation du stratocumulus. En effet, au cours de ces campagnes 
de mesures, des scènes de stratocumulus qui se maintiennent au cours du temps sont 
observées alors que le critère d'instabilité est dépassé. Ces observations ont conduit au 
raffinement du lien entre le critère d'instabilité CTEI et la dissipation du nuage (MacVean 
and Mason, 1990; Siems and Bretherton, 1992; Duynkerke, 1993), et d'autres approches 
théoriques sont actuellement explorées (Krueger et al., 1995; Bretherton and Wyant, 1997; 
Stevens, 2000; Lewellen and Lewellen, 2002). 
 
Influence des flux de surface 
Les flux de surface fournissent le carburant nécessaire à l'établissement et au 
maintien de la couche nuageuse. Si le réchauffement de la couche limite dû à l'entraînement 
de l’air troposphérique peut être contrebalancé par le refroidissement radiatif au sommet du 
nuage, l’assèchement associé ne peut être pallié autrement que par l'apport continu d'une 
certaine quantité d'eau. Si on excepte le concours possible d'une advection de grande échelle, 
les flux de surface sont le seul moyen d'y pourvoir. 
Outre le flux de quantité de mouvement, on distingue deux sortes de flux de surface, 
le flux de chaleur sensible et le flux de chaleur latente. Ils sont tous deux de nature turbulente 
et dépendent de la vitesse du vent, de la rugosité de la surface, et de la différence de 
température à l'interface entre la surface et la couche atmosphérique de surface (flux de 
chaleur sensible), ou de la différence d'humidité à l'interface (flux de chaleur latente). Si ces 
flux sont positifs, ils contribuent tous deux à alimenter en énergie les mouvements convectifs 
de la couche limite. 
Le flux de chaleur sensible représente la part d'énergie calorique échangée à 
l'interface entre la surface et l'atmosphère. Positif, il participe au réchauffement de la couche 
limite et à l'établissement de la convection. Négatif, il refroidit lentement la couche limite. 
Le flux de chaleur latente représente le flux d'humidité à l'interface. Dans le cas de 
couche limite marine, ce flux est toujours positif, et il alimente en vapeur d’eau les branches 
montantes de la circulation convective. 
Si la couche limite est bien mélangée, les flux de surface se propagent jusqu'à la base 
du stratocumulus, et peuvent compenser la perte d'humidité due à l'entraînement. Il y a 
couplage entre la surface et la couche nuageuse. Cependant, si la couche limite est stable 
thermiquement, les flux de surface peuvent être bloqués sous la couche nuageuse. Il y a alors 
découplage entre la surface et le champ nuageux, avec l'apparition d'une structure à deux 
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niveaux dans la couche limite. Au-dessus d'une étendue d'eau, l'humidité s'accumule alors 
dans la partie basse de la couche limite, ce qui peut déclencher à terme de petits épisodes de 
convection et provoquer l'apparition de cumulus sous la couche de stratocumulus. 
Influence des précipitations 
Le stratocumulus est un nuage décrit comme non-, ou faiblement, précipitant. 
Lorsque celui-ci précipite, on ne parle pas de pluie, mais de bruine ou crachin (anglais: 
"drizzle" voir Remarque suivante), et une bonne partie des précipitations s'évapore avant de 
toucher le sol. En conséquence, les précipitations sont souvent exclues de la représentation 
idéalisée du stratocumulus. Pourtant, les observations ont montré que ces précipitations 
peuvent avoir localement une influence significative sur le cycle de vie du nuage (e.g., 
Nicholls 1984; Austin et al., 1995; Bretherton et al., 1995). L'utilisation de moyens aériens, 
maritimes et de télédétection à plus grande échelle ont en particulier récemment montré que 
les précipitations ont un impact significatif sur le développement de la couche limite et que 
leur présence dans les stratocumulus est plus une règle qu'une exception (Comstock et al., 
2004; Van Zanten et al., 2005). 
 Néanmoins, le taux de précipitation qui atteint la surface reste faible. Bien que des 
épisodes relativement brefs de l'ordre du cm par jour soient communs, le taux moyen sur 
plusieurs heures ou sur une grande surface est généralement inférieur à 1 mm.jour-1 
(Stevens, 2005a). 
Remarque : Le terme anglais "drizzle", appliqué aux précipitations dans les stratocumulus, n'a 
pas réellement d'équivalent en français, et les traductions habituelles en "bruine" font plus état 
d'un consensus que d'une exactitude sémantique. "Drizzle" en anglais correspond à plusieurs 
acceptions en français: "bruine" et "crachin". Dans ce cas, en linguistique, on applique le 
principe d'équivalence conceptuelle qui garantit l'exactitude des traductions et qui stipule que 
la langue qui a le plus d'acceptions impose le nombre de concepts. Ainsi, on a drizzle = bruine  
et drizzle = crachin mais bruine ≠ crachin. La traduction doit donc dépendre du concept 
désigné. Les définitions exactes sont : 
DRIZZLE : Fairly uniform precipitation composed exclusively of fine drops of water (diameter less 
than 0.5 mm), very close to one another. 
BRUINE : Précipitation de densité assez uniforme, constituée exclusivement de fines gouttelettes d'eau 
(souvent froide, de diamètre inférieur à 0,5 mm), très rapprochées les unes des autres. Voir 
aussi crachin. 
CRACHIN : Pluie très fine de caractère spécifiquement marin. N'implique pas l'idée de froid que 
comporte la bruine. 
Ainsi, à la lumière de ces définitions, le terme anglais "drizzle", lorsque l'on parle des 
précipitations dans les stratocumulus marins, devrait se traduire par "crachin". 
Source: Guide des rédacteurs du dictionnaire de l'Organisation Hydrographique Internationale, 
Projet européen MLIS/DHYDRO (2001). http://www.loria.fr/projets/MLIS/DHYDRO/index2.html 
 
 Le déclenchement des précipitations dépend de la taille des gouttelettes nuageuses et 
du contenu en eau liquide (Pruppacher and Klett, 1997). Il s'agit d'un phénomène à seuil. 
Pour une concentration donnée en gouttelettes nuageuses, passé un certain contenu en eau 
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nuageuse (et donc une certaine épaisseur du nuage), le processus de collection des 
gouttelettes s'amorce, la précipitation se déclenche et la cellule nuageuse perd une partie de 
son eau. La concentration en gouttelettes est un modulateur du phénomène: plus elle est 
grande, plus le seuil sur le contenu en eau nuageuse doit être grand pour que s’amorcent les 
précipitations (Pawlowska and Brenguier, 2003). 
Le phénomène de précipitation a un rôle limitatif dans l'évolution de la couche 
nuageuse. Directement, en altérant le budget en eau de la couche nuageuse elle-même 
puisque les précipitations limitent le contenu en eau et l'épaisseur de la couche nuageuse, via 
le processus à seuil mentionné ci-dessus. Indirectement, en altérant l'équilibre énergétique 
de la couche limite. Ainsi, un flux de précipitation à la surface de 1 mm.jour-1 réchauffe la 
couche limite de 30 W.m-2, ce qui peut avoir un impact significatif sur le cycle diurne du 
stratocumulus (Stevens, 2005a). De manière plus radicale, les précipitations peuvent 
découpler la couche nuageuse de la surface et amener celle-ci à se dissiper progressivement : 
l'évaporation des flux de précipitations dans la couche limite peut stabiliser thermiquement 
une partie de la couche limite, sous le nuage, et bloquer les flux de surface (Paluch and 
Lenshow, 1991; Wang, 1993; Wang and Wang, 1994). 
 
1.1.4    La microphysique du stratocumulus 
Les gouttelettes d’eau formant le nuage sont le produit d’une nucléation hétérogène : 
l’eau vapeur se condense sur certaines particules d'aérosols appelées noyaux de condensation 
nuageux (CCN, acronyme anglais pour Cloud Condensation Nuclei). Les CCN se distinguent 
des autres particules par leur bonne affinité hygroscopique; ils sont capables de condenser la 
vapeur d'eau en dessous de la saturation (Seinfeld et Pandis, 1998). Tous les CCN ne 
produisent pas des gouttelettes nuageuses. Une partie seulement des CCN, dit activés, 
grossissent suffisamment pour devenir des gouttelettes. Le nombre de CCN activés dépend de 
la concentration totale des particules d’aérosol, de leur distribution dimensionnelle, de leur 
affinité hygroscopique, qui dépend de leur composition chimique, et de la vapeur d’eau en 
sursaturation. 
Activation des CCN 
La vapeur d'eau condense et s'évapore de manière continue à la surface du CCN, et la 
quantité d'eau liquide condensée sur le CCN est un équilibre entre ces deux phénomènes. Cet 








  S =  
Où e désigne la pression partielle de vapeur d'eau et es la pression de vapeur saturante. 
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Parce que le rayon de courbure d’une particule CCN est très petit et parce qu’il 
contient un soluté, la pression de vapeur saturante à la surface du CCN est modifiée (Köhler, 





























Où ea désigne la pression de vapeur d'eau à la surface du CCN, et es∞ est la pression de 
vapeur saturante au-dessus d'une surface plane infinie d’eau pure; ρl est la densité de l'eau 
liquide, σs représente la tension de surface de la solution, Ms la masse molaire du soluté, ms 
sa masse, υ le coefficient de Van't Hoff (lié au nombre d'ions dissociés), Mw la masse molaire 
de l'eau, et r le rayon de la particule. On sépare l'équation en deux termes, A/r et B/r3, qui 
relèvent respectivement de l'effet de la courbure de la particule (effet Kelvin) et de l'effet dû à 
la présence du soluté, partiellement soluble dans cette particule (effet Raoult). La courbe de 
sursaturation dépend donc de deux paramètres : la nature chimique de l'aérosol et son 
diamètre initial. La figure 1.1.3 montre l'évolution de la sursaturation Se pour deux 
compositions différentes de particules d'aérosol solubles (chlorure de sodium et sulfate 
d'ammonium, moins hydrophile) et pour trois diamètres initiaux des particules sèches.  
 
Fig.1.1.3    Courbes de Köhler pour deux compositions chimiques et pour trois diamètres 
initiaux d'aérosol sec. Pour chaque courbe, le maximum de sursaturation 
atteint représente la sursaturation critique qui sépare le régime d’équilibre (à 
gauche) du régime instable de croissance continue (à droite). 
 
Le maximum de sursaturation atteint est appelée sursaturation critique et correspond 
à un rayon critique. Lorsque la sursaturation en eau vapeur de l'environnement augmente, 
typiquement par détente adiabatique, et dépasse la sursaturation critique, alors le rayon de la 
particule dépasse le rayon critique. Dans ces conditions, la pression partielle de vapeur d'eau  
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à la surface du CCN devient plus faible que la pression partielle dans l'environnement ; le 
dépôt de vapeur d'eau augmente et la particule grossit de plus en plus en consommant la 
sursaturation ambiante. Il y a activation du CCN et formation d'une gouttelette nuageuse. 
Inversement, si le rayon du CCN ne dépasse pas le rayon critique, celui-ci n'est pas activé et il 
restera à son rayon d’équilibre à la pression partielle de vapeur d’eau dans l’environnement. 
Notons que plus le rayon initial du CCN est grand, moins la sursaturation critique est 
élevée et plus l'activation du CCN et la formation de la gouttelette nuageuse sont aisées. La 
tendance est la même pour l'affinité hygroscopique du CCN. Ainsi, à la base du nuage, les 
gouttelettes nuageuses se forment préférentiellement sur les plus gros et les plus hydrophiles 
des CCN, au détriment des autres. 
Grossissement des gouttelettes 
Une fois activé, un CCN grossit proportionnellement à l’écart de la pression partielle 
de vapeur d’eau entre l’environnement et sa surface. La diffusion de vapeur d’eau vers la 
particule est donc fonction de la sursaturation ambiante, corrigée des effets Kelvin et Raoult à 
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  F    où D est le coefficient de diffusion de la 
vapeur d'eau dans l'air et K la conductivité thermique de L'air. Il est à noter que l'évolution 



































de sorte que la sursaturation atteinte dans un courant ascendant, et donc le nombre de CCN 
activés, va dépendre de l'activité convective du nuage. Dans un stratocumulus, où les vitesses 
verticales sont faibles (de l'ordre du m.s-1), la concentration de gouttelettes est donc 
nécessairement limitée, même en présence d'une forte concentration de CCN. 
 
Remarque: les équations précédentes n'incluent pas l'impact du rayonnement et de la 
coalescence possible de gouttelettes. Elles sont donc valables uniquement dans une parcelle 
d'air nuageuse adiabatique et non précipitante. 
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Influence des Processus d'entraînement/mélange sur la microphysique 
Une part significative de la cellule nuageuse est affectée par les processus 
d'entraînement/mélange avec l'air environnant, ou l'air plus chaud et sec provenant de la 
couche d'inversion. L'impact de ces processus sur la distribution dimensionnelle des 
gouttelettes nuageuses dépend de l’intensité de la turbulence dans la zone de mélange. On 
peut représenter cet impact selon un schéma de mélange homogène ou hétérogène (Baker et 
al., 1980). 
Le schéma de mélange homogène représente un processus de mélange très turbulent 
dans lequel le temps caractéristique d’homogénéisation turbulente est très court devant le 
temps caractéristique d'évaporation des gouttelettes. Toutes les gouttelettes sont alors 
exposées au même déficit en vapeur d'eau (sous-saturation) et sont toutes partiellement 
évaporées, suivant l’équation (1). 
Dans le schéma de mélange hétérogène, on considère au contraire que le temps de 
réponse des gouttelettes à la sous-saturation est beaucoup plus rapide que le temps 
caractéristique d’homogénéisation turbulente. Certaines gouttelettes, exposées à des 
filaments d’air entraîné sous-saturé, sont complètement évaporées, tandis que chaque 
filament est progressivement humidifié. Lorsque finalement le mélange est homogénéisé, les 
filaments d’air entraîné ont atteint la saturation et les gouttelettes restantes sont diluées mais 
elles ne subissent aucune évaporation.  
 On peux représenter l'impact du mélange sur un diagramme (figure 1.1.4) montrant 
l'évolution du rayon volumique moyen rv3 d'une distribution de gouttelettes nuageuses en 
fonction de sa concentration volumique N, tous deux normalisés par leurs valeurs 
adiabatiques respectives, rv,ad3 et Nad, qui caractérisent la distribution des gouttelettes avant 
le mélange (Burnet and Brenguier, 2000). Les hyperboles vertes représentent le rapport du 
contenu en eau liquide LWC du mélange à la référence adiabatique LWCad, de 100% (sans 
mélange), pour l'isoligne passant par le point de coordonnées (1:1), à 10%. Pour le mélange 
homogène, le rapport N/Nad (axe des abscisses) représente aussi la proportion d'air nuageux 
dans le mélange. Les valeurs de N et rv3 après mélange homogène entre l'air nuageux 
adiabatique et l'air sec entraîné sont données par l'intersection de la courbe correspondant à 
l'humidité de l'air entraîné (labellisé de 10% à 100%) et de la proportion d'air nuageux en 
abscisse. La ligne horizontale, labellisée 100 %, correspond à la fois à un mélange homogène 
avec de l'air entraîné saturé, et à un mélange hétérogène, pour lesquels la concentration 
initiale est simplement diluée tandis que le diamètre des gouttelettes reste inchangé. 
L'impact réel des processus d'entraînement/mélange sur la distribution 
dimensionnelle des gouttelettes nuageuses reste encore incompris. Cet impact est cependant 
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nécessairement borné par la représentation du mélange homogène d'une part et hétérogène 
d'autre part (Chosson et al, 2004). 
 
Fig.1.1.4   Diagramme de mélange: Rayon volumique moyen en fonction de la 
concentration volumique, normalisés par leurs valeurs adiabatiques 
respectives (avant mélange). En vert et pointillés: isolignes de LWC de 100 
% à 10 % de LWCad (référence avant mélange). En bleu et continu: courbes 
de mélange homogène labellisées selon l'humidité relative (de 100% à 
10%) de l'air entraîné dans le volume d'air nuageux adiabatique initial. 
 
 Des expériences en laboratoire montrent un bon accord entre les distributions 
dimensionnelles de gouttelettes mesurées et celles qui sont simulées avec une représentation 
hétérogène du mélange (Baker et al., 1980). Cependant, le mélange dépend grandement du 
régime turbulent pendant le processus d’entraînement. Ainsi, des mesures au sommet d'un 
stratocumulus nocturne, épais et homogène, présentent un type de mélange à caractère 
hétérogène très marqué (Burnet and Brenguier, 2004), alors que des mesures dans des 
cumulus montrent un mélange de type plus homogène (Burnet and Brenguier, 2005). Les 
processus impliqués ayant lieu à très petite échelle, de l'ordre du cm, la représentation et la 
mesure de l'impact du mélange sur la microphysique des nuages de couche limite dépendent 
fortement de l'échelle considérée. Le mélange peu paraître hétérogène à une résolution de 
l'ordre de la dizaine de mètre et présenter un caractère homogène à une résolution plus fine. 
 
 
1.2 Le transfert radiatif 
La section précédente traite du premier acteur de l'interaction nuage-rayonnement 
dans la couche limite : le nuage. Il manque à présent le second : le rayonnement. 
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Cette partie pose les bases théoriques et les notions élémentaires nécessaires à 
l'appréhension des processus liés au transfert radiatif atmosphérique en milieu nuageux. 
Outre l'équation fondamentale du transfert radiatif, les définitions relatives aux 
différents paramètres utilisés dans le cadre de l'interaction nuage-rayonnement sont posées. 
Nous présentons ensuite brièvement les rôles respectifs dans le transfert radiatif des 
différents constituants atmosphériques. Les paramètres radiatifs spécifiques aux nuages sont 
détaillés en fin de section. 
1.2.1   Les sources de rayonnement 
Le transfert radiatif décrit l'altération d'un flux lumineux à travers un milieu qui 
interagit avec celui-ci. Dans le cas du transfert radiatif dans l'atmosphère, il s'agit de décrire 
l'interaction entre les photons issus de nos deux sources lumineuses principales : le soleil et 
la surface de la terre, avec les particules et les gaz constituant l'atmosphère terrestre. 
L'intensité par unité de temps et d'angle solide du rayonnement émis par ces deux sources 
dépend de la longueur d'onde considérée et la température de surface de la source, suivant la 















où λ est la longueur d'onde, T la température en °K, h la constante de Planck (6,62.10-34 Js), K 
la constante de Boltzmann (1,38.10-23 J.K-1) et c la vitesse de la lumière dans le vide 
(2,996.108 m.s-1). 
Avec une température de surface d'environ 5800 °K, le soleil émet principalement 
entre 0.2 µm et 5 µm de longueur d'onde, avec un maximum vers 0.55 µm. Beaucoup plus 
froide, environ 290 °K, la terre émet au-dessus de 3 µm, avec un pic autour de 10 µm. De 
sorte que selon la partie du spectre considérée dans le transfert radiatif, on peut négliger une 
des deux sources (solaire ou tellurique), en dehors de la zone de recouvrement entre 3 µm et 
5 µm. 
1.2.2   Nature de l'interaction particules/rayonnement 
Les flux de photons émis par les sources de rayonnement interagissent avec les 
particules atmosphériques; celles-ci peuvent être des molécules de gaz, des particules 
d'aérosols, des gouttelettes d'eau nuageuses, etc. Lorsque qu'un photon incident interagit 
avec une particule atmosphérique, celui-ci est soit absorbé, soit diffusé. L'absorption survient 
si la particule peut passer à un niveau d'énergie supérieur en absorbant l'énergie du photon. 
Il y a diffusion si les interactions entre la particule et le photon changent la direction initiale 
du photon, ce qui définit l'angle de diffusion. L'interaction entre la particule et le 
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rayonnement est de nature électromagnétique et est régie par les équations de Maxwell 
(1865). On distingue deux régimes d'interaction particule/photon : 
Si la taille de la particule est petite devant la longueur d'onde du photon, on peut 
assimiler la particule à un dipôle électrique. On montre que la puissance diffusée est 
proportionnelle à λ-4 (ce qui explique la couleur bleue du ciel), et faiblement dépendante de 
l'angle de diffusion; on parle alors de la diffusion de Rayleigh, du nom de son inventeur, 
J.W.Strutt, Lord Rayleigh (1871). 
Si la taille de la particule est grande devant la longueur d'onde, la dépendance 
spectrale de la diffusion devient négligeable, alors que la dépendance angulaire devient 
importante. La théorie de la diffusion dans ces conditions a été formalisée par Mie (1908) 
suivant une approche similaire à celle de Rayleigh, mais en considérant un grand nombre de 
dipôles qui interfèrent entre eux. 
1.2.3    Propriétés optiques des particules 
 Les deux théories décrivant les interactions particules/rayonnement permettent de 
calculer les propriétés optiques inhérentes à la particule, indépendamment du flux lumineux 
incident. 
 La particule est ici considérée homogène et sphérique. L'élément constitutif de la 
particule est caractérisé par un indice de réfraction complexe  n = n' + i n''  dont la partie 
imaginaire représente la capacité d'absorption du milieu. 
 La particule est caractérisée par une efficacité d'extinction Qext, une efficacité de 
diffusion Qs et une efficacité d'absorption Qa, fonctions de l'indice de réfraction, de la 
longueur d'onde et de la taille de la particule. En multipliant ces coefficients d'efficacité par la 
surface apparente de la particule (assimilée à une sphère), on obtient respectivement la 
section efficace d'extinction, de diffusion et d'absorption. La section efficace d'extinction 
représente la surface vue par le photon et susceptible d'interagir avec lui. On définit le 
coefficient volumique d'extinction σe comme le produit de la concentration volumique des 
particules par leur section efficace, en m-1 :   
( )drr nr πQ σ 2exte =  
où r représente le rayon de la particule et n(r)dr sa concentration volumique. On définit de 
même les coefficients volumiques de diffusion σs et d'absorption σa. Comme le photon ne 
peut être que diffusé ou absorbé, on a : 
ase σ  σ  σ +=  
 Le rapport du coefficient de diffusion sur le coefficient d'extinction, appelé albédo de 
diffusion simple (ω0), représente la probabilité que le photon intercepté par la particule soit 
diffusé :           es σ / σ  ω =0  
Chapitre 1 – Bases théoriques et état de l'art  37 
 Le coefficient d'extinction intégré sur la distance parcourue par le flux de photon à 
travers le milieu définit l'épaisseur optique τ du milieu, nombre sans dimension qui 
représente l'atténuation du flux de photon incident avec la distance : 
∫= ds σ  τ e  
 La diffusion n'est pas uniforme dans toutes les directions. La fonction de phase décrit 
la probabilité P(Ω',Ω) que le photon arrivant suivant la direction Ω'(θ',φ') soit diffusé suivant 
la direction Ω(θ,φ). Compte tenu de la symétrie sphérique de la particule, la fonction de 
phase ne dépend que de la différence d'angle Θ = θ - θ', appelé angle de diffusion. La fonction 
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1.2.4   Équation du transfert radiatif 
Définition de la luminance 
 La luminance Lλ est la quantité d'énergie par unité de temps issue d'une source 
lumineuse de longueur d'onde λ, de surface élémentaire dS et se propageant dans une 
direction donnée par un angle solide élémentaire dΩ : 
( ) Ωdθ   
d




où d2Fλ est le flux d'énergie par unité de temps (en W), θ l'angle zénithal de la direction du 
rayonnement par rapport à la normale à la surface, φ l'angle azimutal. 
 La luminance est la grandeur mesurée par un radiomètre, exprimée en W.m-2.str-1. Le 
terme "radiance", que l'on trouve beaucoup plus communément dans la littérature 
francophone, est équivalent, bien qu'issue d'un anglicisme. 
 
Remarque: Concernant les mesures de surface (ou de nuage) par satellite, pour faciliter les 
comparaisons, il est utile de corriger les luminances observées des effets de l'angle zénithal 





LR =  
où F0 et θ0 désignent respectivement le flux (W/m²) et l'angle zénithal solaire. Ainsi, la 
réflectance donne une idée de la proportion de rayonnement solaire réfléchi. Attention : il 
s'agit vraiment de la proportion de rayonnement solaire réfléchi si et seulement si la surface 
est dite Lambertienne (diffusion isotrope). Si la fonction de phase de la surface (qu'on appelle 
dans ce cas BRDF pour Bidirectional Reflection Function) n'est pas isotrope, on peut avoir 
des réflectances supérieures à 100%. 
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Équation du transfert radiatif dans l'atmosphère 
 L'équation du transfert radiatif tridimensionnel permet le calcul de la luminance 
Lλ(r,Ω) issue d'un volume élémentaire, à la position r(x,y,z), et qui repart dans la direction 
Ω(θ,φ) : 
( ) ( ) ( ) ( )ΩΩΩΩ r,J -r,L  L   
σ λλe
=∇− ,1 r  
J(r,Ω) est appelée fonction source. Dans le cas du transfert radiatif du flux solaire, la 
fonction source comprend la contribution de la diffusion simple du flux solaire incident F0 
diffusé dans la direction Ω(θ,φ), la contribution de la diffusion multiple provenant de toutes 
les directions de l'espace Ω'(θ',φ') et repartant dans la direction Ω(θ,φ), et la contribution de 
l'émission thermique, à la position r(x,y,z) : 
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 Le terme  e- τ/cosθ0  représente l'atténuation que subit le flux solaire arrivant dans une 
direction Ω0(θ0,φ0) en traversant les couches atmosphériques. 
 
Rôle des gaz atmosphériques 
 Les principaux gaz présents dans l'atmosphère qui interagissent avec le rayonnement 
solaire et tellurique sont la vapeur d'eau (sur pratiquement toute la gamme du spectre), 
l'ozone (surtout entre 0.2 et 0.7µm, avec deux modes de vibration qui forment une petite 
bande autour de 9.6µm) et le dioxyde de carbone, important pour le rayonnement infrarouge 
autour de 15µm (gaz à effet de serre). Les autres gaz influant sur le transfert radiatif dans 
l'atmosphère sont : O2, CO, N2O, NH3, NO, NO2, SO2, N2 et CH4. 
 La quantité de rayonnement interceptée et diffusée par les molécules de gaz 
atmosphériques dépend de la masse volumique de l'air, et donc de la température et de la 
pression. Les molécules de gaz sont des particules petites devant les longueurs d'onde du 
spectre solaire, elles appartiennent au domaine d'application de la diffusion de Rayleigh. 
Leur fonction de phase (exemple figure 1.2.1) est de la forme  P(Θ) = ¾ (1+cos² Θ). 
 L'absorption de photons par la molécule se fait lorsque l'énergie du photon 
correspond à un changement d'état énergétique de la molécule. Ces états sont quantifiés et 
correspondent à la transition entre niveaux d'arrangement électroniques (spectre UV et 
visible) et entre états vibrationnels moléculaires (infrarouge) et états rotationnels 
moléculaires (infrarouge lointain et micro-ondes). Chaque transition quantifiée correspond à 
une raie d'absorption. Lorsque le photon est suffisamment énergétique, la molécule peut-être 
ionisée, ce qui se traduit par un continuum d'absorption. À une même longueur d'onde, on 
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peut avoir une superposition de raies et de continuums d'absorption. De plus, la forme et 
l'intensité des raies d'absorption dépendent de la température et de la pression. Le calcul raie 
par raie des coefficients d'absorption pour chaque couche atmosphérique où coexistent 
plusieurs gaz est très complexe et coûteux en temps de calcul, de sorte que l'absorption des 
gaz atmosphériques est quelques fois négligée, en dehors de la bande entre 4 µm et 80 µm de 
longueur d'onde, où cette approximation n'est plus valable. Il est cependant possible de tirer 
parti de l'homogénéité horizontale de l'atmosphère et d'appliquer, dans les simulations du 


















Fig.1.2.1   Fonction de phase pour une molécule de gaz atmosphérique en fonction de 
l'angle de diffusion. L'angle 0° correspond à la direction du photon incident. 
 
Rôle des aérosols et gouttelettes nuageuses. 
 Les gouttelettes nuageuses et les particules d’aérosols du mode accumulation et 
grosses particules (Whitby, 1978) ont une taille suffisante, par rapport aux longueurs d'ondes 
solaires, pour dépendre du domaine d'application de la théorie de Mie. Typiquement, le 
diamètre des particules d’aérosol est compris entre 100nm et 2.5µm, pour le mode 
accumulation, et entre 2.5µm à 10µm, pour les grosses particules. Le diamètre des 
gouttelettes nuageuses s'étend de 2µm à 40µm. Cependant, les hypothèses de Mie (particules 
sphériques et homogènes) ne sont pas toujours valables. La plupart des particules d’aérosol, 
comme les particules de glace, sont loin d'être sphériques. On détermine alors les propriétés 
optiques de ces particules soit à partir de mesures (e.g. Kaufman et al., 1994, pour l’aérosol; 
Baran et al., 2003, pour les particules de glace), soit à partir de simulations explicites (e.g. 
Takano and Liou, 1989) des interactions entre photons et particules de différentes formes 
possibles (e.g. Koepke and Hess, 1988, pour les aérosols; Guo et al., 2003, Yang and Liou, 
1998, pour les particules de glace). 
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 L'hypothèse de symétrie sphérique de Mie fonctionne bien pour les gouttelettes 
nuageuses. Cependant, l'hypothèse d'homogénéité de la particule peut introduire des biais 
dans le calcul des propriétés optiques des gouttelettes. Si le noyau de condensation nuageux 
n'est pas soluble dans l'eau, comme c'est le cas pour l’aérosol minéral ou organique contenant 
du carbone suie, une particule solide subsiste à l'intérieur de la gouttelette (ou à sa surface). 
Ceci peut affecter les propriétés optiques des gouttelettes nuageuses en augmentant 
significativement leur absorption. On peut modéliser ces changements dans les propriétés 
optiques d'une distribution de gouttelettes nuageuses en considérant un mélange externe de 






















Fig.1.2.2    Fonction de phase pour une gouttelette d'eau pure de 10µm de rayon (en 
noir) et de 5µm de rayon (en gris). L'angle 0° correspond à la direction 
du photon incident, de longueur d'onde 754nm. 
 
 Contrairement à la diffusion par une molécule de gaz, la diffusion d'une gouttelette 
d'eau nuageuse dépend beaucoup de l'angle de diffusion, avec un fort pic de diffusion avant. 
La fonction de phase présente des oscillations d'interférence, dont le nombre augmente avec 
le rayon de la gouttelette (figure 1.2.2). L'absorption de la lumière dans une gouttelette d'eau 
pure dépend de la longueur d'onde. Elle est très faible dans le spectre visible et dominante 
dans l'infrarouge (figure 1.2.3).  
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1.2.5    Propriétés optiques des nuages d'eau liquide 
Dans un volume donné d'un nuage d'eau liquide, il y a un grand nombre de 
gouttelettes de taille variable. Les propriétés optiques d'un volume élémentaire d'air nuageux 
sont donc celles d'une certaine distribution dimensionnelle n(r) de gouttelettes nuageuses. 
 
 
Fig.1.2.3   Exemple d'évolution de l'absorption (représentée par le co-albédo: 1-ω0) 
avec la longueur d'onde pour une distribution de gouttelettes nuageuses. 
 
Les coefficients volumiques d'extinction, de diffusion et d'absorption sont obtenus par 
intégration sur la distribution des propriétés de chaque gouttelette : 
( )drr nr πQ σ 2as,ext,as,e, ∫∞=
0
 
On procède de même pour la fonction de phase de la distribution. Comme les 
oscillations d'interférences des fonctions de phases sont légèrement décalées d'un rayon de 
gouttelette à un autre, plus la distribution dimensionnelle des gouttelettes est large, plus la 
fonction de phase de la distribution est lissée (figure 1.2.4). 
À partir de la fonction de phase de la distribution, on définit le facteur d'asymétrie g 
du volume nuageux, qui donne la proportion de rayonnement diffusé vers l'avant (1 si tout 
est diffusé vers l'avant, -1 vers l'arrière, 0 si la diffusion est isotrope). Cette grandeur permet 
le calcul du libre parcours moyen lt des photons dans le nuage : 






Pour caractériser les propriétés optiques du volume élémentaire de nuage, on lui 
adjoint un rayon effectif reff, qui définit la taille prépondérante sur le plan radiatif de la 
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 L'épaisseur optique τ d'un nuage désigne communément l'intégrale, sur la verticale et 
sur toute l'épaisseur géométrique H de la couche nuageuse, du coefficient d'extinction de 
chaque niveau de la colonne nuageuse : 























Fig.1.2.4    Fonction de phase pour deux distributions de gouttelettes nuageuses de 
même rayon effectif 10µm, une très étroite (en gris) et une très large (en 
noir). L'angle 0° correspond à la direction du photon incident, de 
longueur d'onde 754nm. 
 
1.2.6   Conclusion 
 Ce paragraphe marque la fin de la première partie de ce chapitre introductif. Le cadre 
théorique et le champ de connaissances dans lesquels s'inscrit notre travail est posé. Le but 
des sections précédentes est d'apporter les notions nécessaires à l'étude du transfert radiatif 
dans les nuages de couche limite, en particulier l'impact de l'hétérogénéité du champ 
nuageux. Cette première partie introduit le premier volet de ce travail, ou comment simuler 
un champ nuageux réaliste (c'est-à-dire hétérogène) et ses propriétés radiatives. 
 L'étude du transfert radiatif présente deux aspects : le problème direct et le problème 
inverse. La section suivante introduit les difficultés inhérentes à ce premier aspect, ou 
comment est représentée l'hétérogénéité du champ et son impact sur le transfert radiatif 
dans les modèles de grande échelle. 
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1.3 Hétérogénéité du champ nuageux et 
problème direct dans les GCM 
 
Le problème direct désigne le calcul explicite du transfert radiatif à travers un milieu 
donné: nous connaissons les propriétés optiques du champ nuageux, et nous désirons 
connaître ses propriétés radiatives. 
Les nuages de couche limite, et particulièrement le genre stratocumulus jouent un 
rôle important dans la régulation de l'équilibre radiatif du système planétaire (e.g. Hartmann 
et al., 1992). L'estimation de l'impact de ces nuages sur le climat actuel et futur passe par sa 
représentation dans les modèles climatiques et de prévision du temps. Ces modèles, désignés 
par l'acronyme GCM (Global Circulation Model), ont une résolution relativement grossière en 
temps et en espace (typiquement une heure de pas de temps, pour un maillage horizontal de 
l'ordre de la centaine de kilomètres). 
La variabilité temporelle et spatiale du champ nuageux, et a fortiori son impact sur le 
plan radiatif, ne sont donc pas résolus par les GCM et doivent être paramétrés comme 
phénomènes sous-maille. Dans la présente étude, seul l'impact de la variabilité spatiale sur 
l'albédo du champ nuageux sera abordé. 
 
1.3.1    Représentation des stratocumulus dans les GCM 
 Les nuages chauds de couche limite sont diagnostiqués dans les GCM comme un 
contenu en eau liquide moyen dans une maille de grande dimension. Actuellement, dans la 
plupart des GCM, le nuage est encore représenté à l'intérieur de cette maille par un nuage 
plan-parallèle, horizontalement et verticalement homogène (représentation PPH). Les 
propriétés optiques de ce nuage sont ensuite paramétrés en supposant une relation simple 
entre le contenu en eau liquide (local –LWC– ou intégré sur la verticale –LWP–) et le couple 
épaisseur optique et rayon effectif (e.g. Brenguier et al., 2003; Szczodrak et al., 2001; 
Fouquart, 1987). 
 Cependant, dans les cinq dernières années, un certain nombre de paramétrisations 
ont été développées pour représenter la variabilité sous-maille du champ nuageux. Ces 
paramétrisations portent soit sur la variabilité du champ de contenu en eau total (Tompkins, 
2002), soit sur la variabilité d'une quantité liée à la sursaturation (Larson et al.2001), soit sur 
le champ LWP (Wood and Taylor, 2001), soit sur le champ d'épaisseurs optiques (Los and 
Duynkerke, 2001). Ces paramétrisations permettent le calcul de la fraction nuageuse sous-
maille et paramétrisent la fonction de densité de probabilité (PDF) sous-maille de la quantité 
considérée (τ, LWP), pour le calcul du transfert radiatif. Une autre approche consiste à 
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renormaliser le champ des propriétés optiques (w0, g, σe), en fonction de l'échelle (Rossow et 
al., 2002). 
 Ces paramétrisations tiennent comptent exclusivement de la variabilité sous-maille 
horizontale du champ nuageux, et la variabilité verticale est simplement représentée par des 
considérations sur le recouvrement des champs lorsqu'il y a plusieurs couches nuageuses 
dans la colonne GCM (e.g. Bergmann and Rasch, 2002). La variabilité verticale sous-maille 
n'est pas prise en compte, pas plus que la variabilité 3D des propriétés microphysiques du 
champ (variations 3D du rayon effectif, de la concentration en gouttelettes…) et leur impact 
radiatif. 
 
1.3.2    Le biais plan-parallèle 
 La représentation PPH du nuage sous-maille, où l'épaisseur optique correspond à une 
moyenne sur la maille, induit un biais sur l'estimation de l'albédo, même si le champ nuageux 
ainsi modélisé couvre 100% de la maille. Ce biais provient de la non-linéarité de la relation 
entre le rayonnement réfléchi et l'épaisseur optique de la couche nuageuse (figure 1.3.1). En 
négligeant le transport horizontal de photons, lorsque la variabilité sous-maille est 
représentée par une distribution d'épaisseurs optiques de colonnes nuageuses ayant la même 
épaisseur optique moyenne, l'approximation PPH peut induire une sur-estimation de l'albédo 
moyen de l'ordre de 15% (Barker and Davies, 1992b, Cahalan et al. 1994), approchant même 
30% pour une distribution très asymétrique de l'épaisseur optique sous-maille. 
 Lorsque le calcul du transfert radiatif est effectué en trois dimensions, le biais PPH 
peut être soit diminué (lissage radiatif, Marshak et al., 1995) pour des angles zénithaux 
solaires faibles, soit accentué (effets de surbrillance et d'ombrage, Loeb and Varnai, 1997) 
pour des angles plus rasants. Ces effets dépendent de la variabilité de l'altitude du sommet 
des nuages. 
 Pour des champs nuageux à couverture fractionnaire, les effets combinés du transfert 
radiatif 3D et de l'arrangement sous maille des zones nuageuses peuvent conduire eux-même 
à des biais de 5% à 15% et jusqu'à 30% dans certains cas (Welch and Wielicki 1989; Coakley 
and Kobayashi, 1989; Breon, 1992; O'Hirok and Gautier, 1998). Ces études montrent en 
général une diminution de l'albédo de la scène nuageuse à couverture fractionnaire par 
rapport à la représentation PPH.  
Ces résultats doivent cependant être tempérés. Toutes ces études ont été faites à l'aide 
de représentations idéalisées de champs nuageux. Les premières études (e.g. Welch and 
Wielicki, 1989;  Kobayashi, 1993) modélisent le champ nuageux à l'aide de cubes homogènes 
placés selon des considérations purement géométriques. 
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Figure 1.3.1  Biais plan-parallèle. La courbe représente l'albédo d'une colonne nuageuse en 
fonction de l'épaisseur optique. L'albédo R(<τ>) correspondant à l'épaisseur 
optique moyenne de deux colonnes nuageuses (τ1 et τ2) est supérieur à la 
moyenne <R> des albédos des deux colonnes (R1 et R2).  
 
Plus récemment, le champ nuageux a été modélisé par un générateur stochastique de 
scène de stratocumulus de type fractal ou à cascade bornée, et dont la distribution 
correspond à des spectres de puissance observés par satellite (Barker and Davies, 1992a; 
Cahalan et al., 1994; Davis et al., 1997; Marshak et al., 1998). Les biais PPH les plus 
importants relevés dans ces études correspondent à des scénarios extrêmes de variabilité 
sous-pixels, et ne peuvent être validés par des observations à cause du caractère idéalisé des 
champs utilisés. 
Lorsque des modèles de nuage plus réalistes sont utilisés, le biais PPH apparaît moins 
prononcé. Oreopoulos et al. (2004), en incluant dans un GCM une super-paramétrisation des 
champs nuageux (modèle 2D à 4km de résolution permettant de simuler l'évolution des 
nuages sur les bords des mailles GCM – Khairoutdinov et al., 2005) ont trouvé, en moyenne 
globale, un biais PPH bien inférieur aux estimations précédentes. Dans une approche plus 
classique (sur un champ nuageux isolé), Di Giuseppe and Tompkins (2003), en incluant une 
variabilité verticale physiquement réaliste des propriétés optiques du nuage, et en utilisant 
une résolution verticale fine, ont montré un biais PPH de l'ordre de 5% seulement. 
Cependant, même en utilisant des champs nuageux simulés par des modèles à haute 
résolution (L.E.S), aucune étude de sensibilité sur l'estimation du biais PPH n'a porté sur la 
variabilité interne des propriétés microphysiques du champ nuageux 3D (rayon effectif, 
concentration des gouttelettes). Et la variabilité des propriétés optiques du champ nuageux 
reste concentrée essentiellement sur la variabilité du contenu en eau liquide, dans une 
approche purement géométrique. 
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Remarque : Le biais induit par la représentation 1D du transfert radiatif dans les GCM, appelé 
approximation de la colonne indépendante (ICA), n'a pas été abordé jusqu'ici. Il existe en effet 
une différence entre la simulation 3D du transfert radiatif et l'ICA, due au transport horizontal 
des photons, non résolu dans les GCM. Cependant, ce transport horizontal est limité par le 
libre parcours moyen du photon dans la couche nuageuse, de l'ordre de la centaine de mètres. 
À l'échelle de la maille du GCM (plusieurs centaines de km) ce biais est donc négligeable. Fu 
et al., 2000, ont montré que le biais ICA sur l'albédo au sommet de l'atmosphère d'un champ 
de stratocumulus est meilleur que 1%, quel que soit l'angle solaire. 
 
1.3.3   Conclusion 
 Cette section présente l'état de l'art relatif à la représentation des nuages de couche 
limite dans les modèles de grande échelle, et la façon dont est prise en compte l'hétérogénéité 
du champ nuageux dans le calcul du transfert radiatif. 
 Elle correspond à la deuxième partie de notre étude, l'impact de l'hétérogénéité du 
champ nuageux sur la simulation du transfert radiatif. 
 La section suivante introduit un autre aspect de l'interaction nuage-rayonnement. Il 
s'agit du problème inverse du transfert radiatif, ou comment retrouver les propriétés 
physiques du champ nuageux à partir des ses propriété radiatives, et quel est le rôle de 




1.4 Hétérogénéité du champ nuageux et 
problème inverse 
 
À grande échelle, la seule observation continue et globale dont nous disposons pour 
caractériser les nuages est la télédétection depuis un satellite. Il s'agit du problème inverse du 
transfert radiatif : nous connaissons les propriétés radiatives du champ nuageux (radiances, 
flux) au sommet de l'atmosphère, et nous cherchons à restituer ses propriétés physiques 
(contenu en eau, propriétés microphysiques). Jusqu’à présent, on a principalement utilisé 
des moyens d'observation passifs, c’est à dire des mesures des radiances réfléchies et émises 
par le système terre-atmosphère. A partir des propriétés radiatives d’un nuage, il est possible 
de restituer ses propriétés optiques : épaisseur optique et rayon effectif. La deuxième étape 
consiste à relier les propriétés optiques du nuage à ses propriétés macro- ou microphysiques, 
en s’appuyant sur un modèle de nuage. 
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Quelle que soit la méthode, inverser les propriétés radiatives du nuage à partir des 
radiances observées, implique l'emploi de nombreuses hypothèses simplificatrices. Le 
principe fondamental des schémas de restitution utilisés en opérationnel repose sur la 
comparaison des radiances observées avec des radiances simulées à partir de modèles 
numériques simples de nuages unidimensionnels et plan-parallèle. Les paramètres nuageux 
restitués doivent donc être interprétés comme les propriétés optiques d’un nuage idéalisé, à 
partir desquelles on cherchera à restituer les propriétés équivalentes d’un nuage plus réaliste 
en corrigeant les biais relatifs à l’hétérogénéité du nuage. 
 
1.4.1    Longueurs d'ondes utilisées pour la restitution 
 Comme pour la résolution d'un système d'équations à plusieurs inconnues, il faut au 
moins autant de longueurs d'onde différentes (informations) qu'il y a de paramètres nuageux 
à restituer (inconnues). 
 Actuellement, la majorité des schémas opérationnels de restitution de paramètres 
nuageux de jour utilisent les radiances à deux longueurs d'onde. L'une d'elles est une 
longueur d'onde dont les photons sont presque exclusivement diffusés en milieu nuageux 
(spectre visible). Le rayonnement est alors essentiellement sensible à la surface des éléments 
diffusants (gouttelettes nuageuses), rencontrés au cours du transfert radiatif. On obtient ainsi 
une information sur l'épaisseur optique du nuage. On utilise conjointement une longueur 
d'onde dont les photons sont, tous ou en partie, absorbés en milieu nuageux (spectre proche 
infra-rouge –NIR– ou infra-rouge –IR–); et donc plus sensibles au volume de ces éléments. 
Le rapport entre ces deux informations (information sur le volume et information sur la 
surface) nous donne accès à une information sur le rayon effectif des gouttelettes nuageuses 
(Nakajima and King, 1990; Han et al., 1994; Nakajima and Nakajima, 1995; Watts et al., 
1998; Jolivet et al., 2000; Schüller et al., 2003). 
 Pour la radiance non-absorbée en milieu nuageux, les longueurs d'onde autour de 0.6 
µm et 0.8 µm sont utilisées. Cette dernière a l'avantage d'être peu sensible à l'absorption 
atmosphérique due à l'ozone. Cependant, les radiances observées sont très sensibles à la 
réflexion sur la surface et doivent être corrigées des effets de l'albédo de surface, qui n'est pas 
toujours connu. Une erreur sur cet albédo induit un biais plus important sur les restitutions à 
0.8 µm qu'à 0.6 µm (Nauss et al., 2005). Néanmoins, l'albédo d'une étendue d'eau est 
relativement bien connu et homogène. Donc, l'utilisation de la longueur d'onde à 0.8 µm est 
bien adaptée à la restitution des paramètres nuageux d'une scène de nuages de couche limite 
océanique. 
 Pour la radiance partiellement absorbée en milieu nuageux, les schémas de restitution 
utilisent soit une longueur d'onde autour de 3.7 µm, soit autour de 1.6 µm (Han et al., 1994; 
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Nakajima and Nakajima, 1995; Watts et al., 1998; Jolivet et al., 2000; Schüller et al., 2003; 
Roebeling et al., 2001). Ces deux longueurs d'onde ont des qualités particulières qui mènent à 
des applications différentes : 
Dans un nuage commun, la pénétration du flux de photon est plus importante à 1.6 
µm qu'à 3.7 µm (Platnick, 2000). Ainsi, pour masquer les effets de surface, un nuage doit 
avoir une épaisseur optique plus grande à 1.6 µm qu'à 3.7 µm. Pour les nuages fins, la 
longueur d'onde 3.7 µm est donc mieux adaptée (Rosenfield, 2003). De plus, les radiances à 
1.6 µm sondant plus profondément le nuage, l'utilisation de ces radiances dans le cas de 
nuages précipitants (présence de grosses gouttes vers la base du nuage) peut conduire à une 
sur-estimation du rayon effectif restitué. Cependant, les radiances réfléchies sont saturées 
au-delà d'une certaine épaisseur optique, d'autant plus rapidement que la longueur d'onde 
augmente (Platnick et al., 2003). Par conséquent, la restitution de l'épaisseur optique est plus 
incertaine pour ces valeurs. Roebeling et alter (2001) montrent ainsi que les radiances à 1.6 
µm sont plus directement fonction de l'épaisseur optique pour des valeurs inférieures à 10 
(calculées à λ=0.6 µm). 
À 3.7 µm de longueur d'onde, nous sommes dans le domaine de recouvrement du 
spectre solaire et thermique. Les radiances contiennent donc des informations à la fois sur la 
température du nuage et sur ses propriétés optiques. Or, la correction des radiances, pour ne 
garder que l'effet de la réflectance du nuage, peut introduire des erreurs sur la restitution des 
paramètres nuageux (Nakajima et Nakajima, 1995; Kawamato et al., 2001). 
Enfin, les radiances mesurées à 3.7 µm sont approximativement quatre fois plus 
faibles que celles à 1.6 µm, ce qui implique un rapport signal sur bruit plus médiocre. 
 
1.4.2    Restitution du rayon effectif et de l'épaisseur optique 
L'approche générale d'un schéma de restitution est la suivante : la première étape 
consiste à calculer, à l'aide d'un code de transfert radiatif, les radiances au sommet de 
l'atmosphère, pour différents types de nuages simulés. Ces radiances dites synthétiques sont 
calculées à plusieurs longueurs d'onde, différentes épaisseurs optiques τ de couche nuageuse 
et différents rayons effectifs reff. Les calculs sont réalisés pour différentes configurations 
d'observation (position du soleil, position de l'observateur). Ceci permet l'établissement de 
tables de couples de réflectances (e.g. Rvis et Rnir) correspondant à des tables de couples de 
paramètres optiques nuageux (ici, τ et reff). Ensuite les réflectances observées sont comparées 
aux réflectances tabulées (en anglais Look-Up Tables ou LUT) qui servent de références. 
Enfin, on estime, typiquement par interpolation, les paramètres optiques nuageux de la scène 
observée. C'est la restitution. La figure 1.4.1 montre un exemple de ces tables de référence. 
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Figure 1.4.1  Exemple de table de reflectances au Nadir à 0.65 µm et 1.6 µm en fonction de 
l'épaisseur optique τ et du rayon effectif reff pour des nuages d'eau liquide plan-
parallèle et homogènes verticalement, pour un angle zénithal solaire de 0° 
(d'après Nauss et al., 2005). 
 
Cependant, cette technique implique une représentation correcte du système terre-
atmosphère-nuage et de l'interaction de ses composantes avec le transfert radiatif. En 
premier lieu, les profils atmosphériques (gaz et aérosols) et l'albédo de la surface ne sont à 
priori pas connus, et un biais sur l'estimation de ces variables peut conduire à des erreurs sur 
la restitution des propriétés optiques des nuages. 
Les erreurs de restitution sont surtout liées à la représentation des nuages. Les 
radiances mesurées sont issues de scènes nuageuses tridimensionnelles, souvent très 
hétérogènes. Autant de facteurs non pris en compte dans les modèles de nuages de référence 
(plan-parallèle et homogène) des schémas de restitution. L'écart entre les caractéristiques du 
nuage observé et les caractéristiques restituées peuvent avoir deux origines. 
La première source d'erreur provient de la non-prise en compte, dans le schéma de 
restitution, des effets tridimensionnels du transfert radiatif en milieu hétérogène. Les LUT de 
réflectance sont en effet obtenues par des codes de transfert radiatif 1D (approximation du 
pixel indépendant ou IPA). La validité de cette approximation dépend de la résolution du 
champ de réflectance observé et de l'angle zénithal solaire. Le biais induit est maximal pour 
un soleil rasant et si la résolution est petite devant le libre parcours moyen du photon à 
l'intérieur du pixel (le photon émergent peut alors provenir de pixels voisins ou distants).Un 
grand nombre de méthodes a été développé pour corriger les effets de l'IPA. Ces méthodes 
prennent en compte les réflectances des pixels voisins et/ou les effets de surbrillance et 
d'ombrage dus aux irrégularités du sommet du nuage (e.g. Marchak et al.,1995b; Oreopoulos 
et al., 2000; Faure et al., 2001; Varnai and Marshak, 2002). 
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La seconde source d'erreur concerne l'écart entre le modèle de nuage plan-parallèle de 
référence et le nuage observé, tridimensionnel et hétérogène. Plus on s'éloigne de l'aspect 
réel, microphysique et macrophysique, de la colonne nuageuse observée, plus la restitution 
de ses caractéristiques physiques sera biaisée, et au demeurant difficilement interprétable. Ce 
biais est marquant pour la restitution de paramètres nuageux d'un pixel dont la fraction 
nuageuse est inférieure à 100%. Les radiances issues de ce pixels sont alors contaminées par 
les radiances de surface. Lorsque la surface est plus sombre que le nuage observé, la 
restitution sous estime τ et surestime reff, et vice versa (Nauss et al, 2005). D'autre part, 
même pour une couverture nuageuse totale, un biais important sur la restitution peut 
provenir de la représentation simpliste du nuage de référence. Celui-ci est généralement une 
colonne nuageuse homogène, sans variabilité microphysique (reff et σe constants). Ce modèle 
de nuage ne reproduit pas la stratification verticale du contenu en eau liquide et de la taille 
des gouttelettes couramment observée dans les profils de nuage de couche limite. Ceci pose 
aussi un problème de validation de la restitution. Par exemple, les observations montrent que 
le rayon effectif augmente avec l'altitude au-dessus de la base de la colonne nuageuse. Or il 
n'est restitué qu'un seul rayon effectif par colonne. Il est alors difficile de savoir à quelle 
partie du nuage le rayon effectif restitué correspond. De plus, puisque la pénétration du flux 
de photons dans le nuage varie avec la longueur d'onde, le rayon effectif restitué dépend de la 
longueur d'onde. Chang and Li, 2003, tentent même de tirer parti de ces considérations pour 
proposer une méthode de restitution du profil vertical de reff. 
En réalité, dans le problème inverse, ces deux sources de biais (biais IPA et 
représentation du nuage) sont fortement liées. Le transport tridimensionnel des flux radiatifs 
interagit avec l'hétérogénéité tridimensionnelle du champ nuageux, et on ne peut décorréler 
les deux phénomènes si l'on ne connaît que les flux radiatifs émergents. On ne peut donc 
valider les schémas de restitutions de paramètres nuageux que par comparaison avec des 
mesures indépendantes collectées in-situ. 
 
1.4.3    Restitution de l'épaisseur géométrique et de la concentration 
Il s'agit d'un schéma de restitution applicable dans le cas des nuages de couche limite 
convectifs et chauds (pas de glace). Pour ce type de nuage, l'hypothèse adiabatique est réaliste 
au cœur des cellules convectives (Pawlowska et al., 1999). Moyennant cette hypothèse, ce 
schéma de restitution permet de faire correspondre une radiance visible et une radiance 
proche-infrarouge à une concentration de gouttelettes nuageuses N et une épaisseur 
géométrique H d'une colonne nuageuse. 
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Remarque: La restitution de l'épaisseur géométrique H d'une colonne nuageuse peut aisément 
se convertir en restitution du contenu en eau liquide intégré sur la verticale LWP; paramètre 
physique beaucoup plus utile dans les applications ultérieures de la restitution (assimilation de 
données dans un GCM, par exemple) et plus facile à valider. En effet, l'hypothèse adiabatique 
implique que dans un nuage d'épaisseur inférieure ou égale à 1km, le contenu en eau liquide 
est proportionnel à l'altitude h au-dessus de la base du nuage (Brenguier, 1991) : 





H C   dh h C   dh LWC  LWP
2
1=== ∫ ∫  
Ainsi, la restitution de l'épaisseur géométrique H (ou plutôt son équivalent adiabatique) d'une 
colonne nuageuse observée permet directement de la convertir en restitution du contenu en 
eau liquide (équivalent adiabatique) LWP. 
 
Ce schéma a été développé initialement pour la restitution de paramètres nuageux à 
partir de radiances dans le visible et le proche infra-rouge mesurées par un spectromètre 
aéroporté Schüller et al. (2003), et il a été validé par des mesures in situ simultanées. Son 
champ d'application a été par la suite étendu à la restitution des paramètres nuageux par 
satellite (Schüller et al., 2005) en utilisant les canaux disponibles du spectromètre MODIS 
(Moderate Resolution Imaging Spectroradiometer) embarqué sur les satellites Terra et Aqua 
(NASA). 
 
Comparée aux schémas de restitution classiques de l'épaisseur optique et du rayon 
effectif des gouttelettes d'une colonne nuageuse équivalente, plan-parallèle et verticalement 
homogène, cette technique possède plusieurs avantages : 
Premièrement, la colonne nuageuse plan-parallèle de référence est plus réaliste. Il 
s'agit d'un nuage adiabatique, donc un nuage basé sur un modèle théorique physiquement 
réaliste, tenant compte de la stratification verticale de la couche nuageuse. Ce modèle est 
particulièrement adapté pour décrire le cœur des cellules convectives de nuages de couche 
limite chauds et non-précipitant, c'est-à-dire les régions peu ou pas affectées par les 
processus d'entraînement/mélange (Pawlowska and Brenguier, 2000). Ce nuage est 
verticalement stratifié et tient compte du grossissement des gouttelettes nuageuses avec 
l'altitude au-dessus de la base du nuage, par diffusion de vapeur d'eau observée au cœur des 
cellules convectives (Schuller et al., 2003). 
Deuxièmement, il n'y a pas d'ambiguïté, avec cette technique, entre l'augmentation de 
la réflectance du nuage due à l'augmentation de son épaisseur géométrique (ou contenu en 
eau liquide) et celle due à l'augmentation de sa concentration en gouttelettes. Cet avantage 
est très important dans le cadre de l'étude de l'effet indirect des aérosols. En effet, un nuage 
fin et possédant une grande concentration en gouttelettes nuageuses (masse d'air polluée) 
peut avoir la même épaisseur optique et le même rayon effectif restitués qu'un nuage épais et 
possédant une faible concentration de gouttelettes (masse d'air pur) (Brenguier et al., 2003). 
Une information directe sur le contenu en eau liquide est donc nécessaire pour bien séparer 
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l'effet radiatif indirect des aérosols des autres effets possibles (nature, composition, origine 
ou conditions météorologiques différente de la masse d'air) (Twohy et al., 2005). 
Troisièmement, contrairement à la restitution de l'épaisseur optique τ et du rayon 
effectif reff, un schéma de restitution de H et N est un schéma que l'on peut valider par des 
mesures in-situ. L'épaisseur géométrique du nuage ou son contenu en eau liquide intégré 
LWP, et la concentration en gouttelettes nuageuses sont des paramètres microphysiques 
mesurables indépendamment de considérations radiatives (longueur d'onde utilisée, 
atténuation des radiances par l'atmosphère…). 
 
 Cependant, cette méthode inclut certaines approximations dans la constitution de la 
LUT qui peuvent induirent des biais dans la restitution des paramètres nuageux : 
Les effets 3D dus aux hétérogénéités horizontales du nuage ne sont pas pris en 
compte. La méthode est donc plus adaptée aux nuages relativement homogènes 
horizontalement.  
L’hypothèse d'adiabatisme faite pour les nuages de références est rarement vérifiée à 
l’échelle de la résolution kilométrique des instruments embarqués sur satellite (km). Les 
profils mesurés sont généralement sous-adiabatiques. Pour minimiser les biais possibles, les 
pixels les plus brillants de la scène nuageuse observée sont considérés. Les parties les plus 
brillantes du nuage correspondent en effet aux cœurs des cellules convectives, où la couche 
nuageuse est plus épaisse et présente un profil quasi-adiabatique de contenu en eau. 
Le nombre de particules dans la couche nuageuse est supposé constant. Tout comme 
l’hypothèse adiabatique cette propriété n’est pas toujours vérifiée, en particulier si le nuage 
est précipitant, même faiblement. 
Les restitutions requièrent la connaissance de la valeur de la constante de 
condensation (Cw voir remarque précédente). Cette constante varie avec la température et la 
pression: entre 1.8 et 2.25 10−3 g.m−4 pour une température comprise entre 280°K et 290 °K à 
980 hPa. Pour minimiser ce biais, une information grossière sur la température à la base de 
la couche nuageuse observée est nécessaire. 
La distribution des gouttelettes à la base du nuage est imposée. Dans le nuage de 
référence, la distribution dimensionnelle évolue avec la verticale conformément à l'hypothèse 
de croissance des gouttelettes par condensation de vapeur uniquement. Cette représentation 
permet de réduire l’erreur due aux hypothèses sur la distribution en taille des particules 
nuageuses (Schüller et al, 2003). La distribution reste toutefois trop étroite par rapport aux 
distributions observées.  
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1.5 Conclusion 
Le but de ce travail porte sur l'impact de l'hétérogénéité du champ nuageux sur le 
transfert radiatif dans les nuages de couche limite. Ce premier chapitre introductif présente le 
cadre de l’étude. 
Notons en premier lieu, que l’étude nécessite la connaissance tridimensionnelle du 
champ nuageux. Au vu des limitations des moyens d'observation, ceci requiert une 
simulation numérique de champs nuageux réalistes. 
Nous avons montré dans la première section de ce chapitre que le champ nuageux est 
intrinsèquement hétérogène et qu’il est le produit de l'interaction de processus physiques 
complexes (dynamique, thermodynamique, microphysiques,…). Simuler un champ nuageux 
réaliste implique donc de simuler ces processus à une échelle suffisamment fine pour 
représenter correctement les phénomènes physiques en question. 
La seconde section présente le cadre théorique du transfert radiatif atmosphérique. Il 
suggère l'importance de son caractère tridimensionnel dans le cas d'une atmosphère 
nuageuse. 
Une méthode de production de champs nuageux réalistes et de leurs propriétés 
radiatives doit donc nécessairement inclure l'utilisation d'un modèle atmosphérique L.E.S. et 
d'un modèle de transfert radiatif tridimensionnel. C'est une telle méthode que nous 
présentons dans les chapitres 2 et 3 du présent manuscrit. 
 Les troisième et quatrième sections de ce chapitre présentent l'état de l'art des deux 
applications du transfert radiatif en milieu nuageux hétérogène: le problème direct pour la 
simulation du transfert radiatif dans un modèle de circulation générale, et le problème 
inverse, pour la restitution des propriétés macro- et micro-physiques des nuages à partir de 
mesures par satellite. Elles mettent en exergue les limitations des méthodes actuelles de 
représentation des nuages dans les modèles de grande échelle et les schémas de restitution. 
Ces limitations seront étudiées respectivement dans les chapitres 5 et 6 de ce 
manuscrit  à partir de la simulation de scènes de couche limites nuageuses réalistes. 
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Chapitre 2  
LA BOÎTE À OUTILS 
 
Dans le cadre de notre étude, nous nous proposons de simuler numériquement de la 
manière la plus réaliste possible les propriétés microphysiques, les propriétés optiques et les 
propriétés radiatives de scènes variées de stratocumulus. La méthode proposée de production 
de ces champs s'échelonne en trois étapes. Dans ce chapitre, nous présentons les outils 
disponibles pour la réalisation de chacune de ces étapes et leurs conditions d'utilisation. 
La première étape recouvre la simulation macrophysique du nuage. C'est-à-dire la 
simulation du nuage lui-même en tant que champ tridimensionnel de contenu en eau liquide. 
L'outil de production du champ nuageux proprement dit est le modèle atmosphérique Meso-
NH, utilisé en mode L.E.S. (acronyme anglais pour Large Eddy Scale) que nous présentons en 
première partie de chapitre. 
La seconde étape consiste à décrire la microphysique du champ nuageux. C'est à dire 
modéliser la façon dont l'eau liquide se répartit entre les gouttelettes qui constituent le nuage. 
La description du champ granulométrique du nuage (distribution dimensionnelle des 
gouttelettes en tout point du modèle) permet le calcul des propriétés optiques du champ 
nuageux (coefficient d'extinction, albédo de diffusion simple, fonction de phase…) par la 
théorie de Mie, via l'hypothèse de gouttelettes sphériques d'eau pure. Les outils associés à 
cette étape sont le schéma de microphysique β², valable pour les parties adiabatiques du 
champ nuageux, ainsi que les paramétrisations du mélange, qui étendent l'application du 
schéma aux parties sous-adiabatiques.   
La troisième étape est la simulation du transfert radiatif, permettant l'obtention des 
champs de flux et de radiance correspondant aux simulations de stratocumulus obtenues lors 
des deux étapes précédentes. L'outil choisi est le modèle de transfert radiatif tridimensionnel 
SHDOM. 
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2.1 Le modèle Méso-NH 
 
La première étape de notre méthode consiste à générer le champ nuageux proprement 
dit. Nous voulons un champ le plus réaliste possible du point de vue physique. Or, ce champ 
n'est qu'une visualisation partielle et conditionnelle de mouvements de masses d'air à la 
portée plus profonde. Un peu à la manière d'un iceberg dont la partie visible ne représente 
qu'une faible part de la masse et de la complexité de sa structure, le nuage ne représente 
qu'une petite partie de la distribution de l'eau dans la masse d'air, rendue liquide et visible (et 
donc radiativement significative) par des processus thermodynamiques sensibles couplés à 
des écoulements complexes. Produire un champ nuageux réaliste nécessite alors une 
représentation réaliste de la dynamique et des processus physiques sous-jacents qui lui 
donnent naissance. "Nuage réaliste" rime ici avec "physique réaliste". 
Cette approche ne peut-être réalisée que par l'emploi d'un modèle atmosphérique le 
plus complet possible, capable de simuler explicitement aux échelles impliquées, les 
processus physiques influant sur le développement du nuage. 
 
Remarque : Une autre approche est possible. Il s'agit de la voie classique suivie pour l'étude 
de l'interaction entre la structure nuageuse et le rayonnement. Le champ nuageux est jugé 
réaliste si son aspect "visuel" est réaliste. La génération du champ nuageux est assurée par un 
générateur stochastique contraint par des lois d'échelle et une distribution déterminées 
empiriquement. Les nuages fractals, à transformée de Fourrier ou à cascade bornée répondent 
à cette approche. 
Comparée au coût numérique et à la complexité des modèles atmosphériques, et du fait de 
l'aptitude des modèles stochastiques à reproduire les structures macroscopiques sur une large 
gamme d'échelles spatiales, cette approche reste très séduisante. Cependant, les champs ainsi 
générés ne contiennent que peu ou pas de contraintes physiques ; on ne peut donc pas juger du 
niveau de réalisme du nuage lui-même. "Nuage réaliste" rime ici avec "aspect réaliste". 
 
2.1.1   Présentation 
Le modèle atmosphérique Méso-NH (Lafore et al., 1998), acronyme pour Méso-
échelle Non Hydrostatique, est né d'un effort commun d'intégration de modèles préexistants 
du Centre National de Recherche Météorologique (Météo-France/CNRS) et du Laboratoire 
d'Aérologie (UPS/CNRS). Il s'agit d'un système de simulation atmosphérique expérimental 
en constante évolution servant tant pour la recherche que pour le domaine opérationnel, 
puisqu'il servira de base à la partie "physique" du futur modèle opérationnel de prévision 
météorologique français AROME. 
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 Contrairement à ce que pourrait laisser entendre son nom, l'un de ses atouts majeurs 
repose sur sa faculté à simuler les écoulements depuis la micro-échelle (résolution de l'ordre 
du mètre) jusqu'à l'échelle synoptique (résolution de quelques dizaines de kilomètres). 
Dans le cadre de cette étude, nous utiliserons Méso-NH en mode L.E.S. (Large Eddy 
Scale) avec une résolution de l'ordre de la dizaine de mètre. 
 Dans la configuration utilisée, le modèle est non-hydrostatique et anélastique, et il est 
basé sur le système d'équations de Lipps et Helmer (1982). Non-hydrostatique signifie que 
l'on autorise les fluctuations de pression sur la verticale et donc les accélérations verticales 
indispensables à la représentation de la convection. L'approximation anélastique signifie que 
l'on interdit à ces fluctuations d'atteindre le domaine acoustique. On utilise pour cela un 
profil de densité constant (dit de référence, ρref ) dans les équations de continuité et de 
conservation de la quantité de mouvement, sauf pour les termes relatifs à la flottabilité. La 
résolution du système d'équation repose sur un schéma aux différences finies du second 
ordre pour la discrétisation spatiale, et sur un schéma de type "leap-frog" à paramètre 
réglable  pour la discrétisation temporelle. 
 
2.1.2   Le système d'équations  
Les variables pronostiques de base du modèle sont la température absolue T, la 
pression P, la densité totale de l'air humide ρ et celle de l'air sec ρd. S'ajoutent les trois 
composantes de la vitesse du vent u, v, w et les rapports de mélange des différents contenus 
en eau r¤ (total rtot vapeur rv, liquide rc, solide, précipitant…) exprimés en kilogramme d'eau 
par kilogramme d'air sec. On définit la température potentielle θ (température invariante par 
détente adiabatique sèche) par : 
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Rd et Cpd sont respectivement la constante des gaz de l'air sec et sa capacité calorique à 
pression constante. 
On définit aussi la température virtuelle potentielle θv (température permettant le calcul 
















P00 est la pression de référence et Rv la constante des gaz pour la vapeur d'eau. 
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Equation d'état 
Dans le système d'équation de Lipps-Helmer, l'équation d'état P = ρ RdTv , après avoir 














ρ  ρ'   où ' désigne la perturbation à la référence ref 
 
Equation de continuité 
Elle s'écrit sous la forme :   ( ) 0.   ρ  refd =∇ Urr  
Dans l'approximation anélastique, l'équation de continuité n'assure plus la conservation de la 
masse d'air sec, puisqu'elle fait appel à un état de référence et non à l'état réel, fluctuant, que 
permet la condition non-hydrostatique. On fait alors appel à une équation supplémentaire 
qui est la conservation de la masse totale d'air compris dans le domaine de simulation. 
Conservation de la quantité de mouvement 
( ) ( ) ( )  Fρ  Π'θρ  Ωρ  
θ
θ θ
 gρ  U ρ   Uρ
t refd ref vrefd refd ref v
ref vv
refd refd refd 
rrrrrrrr +∇∧−∇=∂
∂
pdC-U- -U- 2..  
L'équation représente, de gauche à droite, l'évolution temporelle, le terme 
d'advection, la force d'Archimède, la force de Coriolis (désactivée à notre échelle), la force due 
au gradient de pression, et le terme de dissipation/turbulence. 
Conservation de l'énergie 
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Où nous avons, dans l'ordre, l'évolution temporelle, le terme d'advection, la correction 
d'humidité en l'absence de changement de phase, les effets thermiques dus aux changements 
de phase (les termes liés à des transformations éventuelles liquide/solide ont été omis), et le 
terme dépendant des échanges de chaleur par rayonnement. 
Conservation de l'humidité 
Quel que soit le rapport de mélange considéré r¤ l'équation suivante doit être vérifiée : 
( ) ( ) ¤refd ¤refd ¤refd Q ρ  U r ρ .  r ρt =∇+∂∂ rr  
où Q¤ représente le terme de source/puits de la variable considérée (changements de phase, 
sédimentation, diffusion…). 
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2.1.3   Les Flux de surface 
Comme nous l'avons vu au chapitre précédent, les flux de surface sont d'une grande 
importance pour l'évolution et le maintien du stratocumulus. Nous distinguons les flux de 
chaleur latente LvE, unique source d'humidité en l'absence d'advection de grande échelle, et 
les flux de chaleur sensible H, alimentant les mouvements convectifs. À l'interface 
océan/atmosphère, on a: 
H = ρa Cp CH Va ( Ts – Ta ) 
LvE = Lv ρa Cp CH Va ( qsat (Ts) – qa ) 
où ρa, Ta, qa et Va représentent respectivement la densité de l'air, sa température, son 
humidité spécifique et la vitesse du vent. Ts désigne la température de surface (constante 
dans notre cas) et qsat(Ts) est l'humidité spécifique de saturation. Lv est la chaleur latente 
d'évaporation et Cp la capacité calorique de l'air à pression constante. CH est le coefficient de 
traînée à la surface. Ce coefficient tient compte de la stabilité thermique (FH) près de la 
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 où k0 = 0.41 est la constante de Von Karman et z0 est la longueur de rugosité, fonction de la 
vitesse de frottement u*  et donnée par la relation de Charnock (1955) pour les étendues d'eau 
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2.1.4   Le schéma microphysique 
Meso-NH comprend de nombreuses paramétrisations des processus microphysiques. 
Les différents schémas permettent la représentation de l'activation des CCN, de la croissance 
des gouttelettes, des processus de coalescence, auto-conversion et accrétion, de 
sédimentation/précipitation pour de nombreux types d'hydrométéores (gouttelettes 
nuageuses, bruine, gouttes de pluie, glace nuageuse, neige, neige roulée et grêle). 
Cependant, notre étude se limite aux stratocumulus chauds non précipitants. Les 
schémas de gestion de la phase solide et des précipitations sont donc désactivés. De plus, afin 
d'autoriser le contrôle de l'impact des processus de mélange (entraînement et détraînement) 
sur la granulométrie des gouttelettes à travers un schéma simple, nous désactivons aussi les 
schémas explicites de gestion des gouttelettes. 
Le schéma microphysique adopté est donc réduit à sa plus simple expression, dans 
laquelle l'eau nuageuse est produite par simple ajustement à la saturation (Langlois, 1973). 
rc = rtot - rvsat
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où rtot est le rapport de mélange en eau total et rvsat est le rapport de mélange saturant qui ne 
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où es est la pression de vapeur saturante. 
 
2.1.5   La turbulence dans Meso-NH 
La turbulence constitue la limite d'application pratique des équations décrivant 
l'évolution du modèle atmosphérique en mécanique des fluides. Elle procède de la non-
linéarité de ces équations. Le système d'équations utilisé est un système non fermé, en ce 
sens qu'il y a davantage d'inconnues que d'équations. Dans notre cas, résoudre la turbulence 
consiste à décrire et prédire le comportement de l'air à une échelle non-résolue par le modèle 
(on dit en sous-maille) sachant que ce comportement à une importance cruciale dans 
l'apparition et l'évolution des tourbillons de plus grande échelle. 
Pour les modèles atmosphériques, l'approche suivie pour la prise en compte de la 
turbulence est celle de Reynolds; approche statistique qui consiste à décomposer les variables 
à calculer entre un terme moyen plus une fluctuation par rapport à celle ci (exemple pour la 
température potentielle : θ'  θ θ += ). Les équations non-linéaires sont alors séparées en une 
partie isotrope et une partie anisotrope.  
Dans Meso-NH, où le schéma de fermeture de la turbulence est dit d'ordre un et demi, 
la partie isotrope conduit à une équation pronostique d'une grandeur caractéristique de la 
turbulence : l'énergie cinétique turbulente ( e ). 
( ) w'  v'  u'    e 222
2
1 ++=  
De son côté, la partie anisotrope du système d'équations est linéarisée et conduit à 
une expression diagnostique des flux turbulents. Par analogie aux problèmes de diffusion 
moléculaire (flux = diffusivité × gradient), ces flux sont fonction du gradient de la quantité 
dont on désire estimer le flux et d'un coefficient d'échange turbulent. À titre d'exemple, le flux 
turbulent vertical de chaleur peut s'exprimer comme suit : 
z
θ
 K -  θ'w' θ ∂
∂=  
Ces coefficients d'échange turbulent sont eux-même fonction de l'énergie cinétique 






 e L C -  θ'w'
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où CKh est une constante et Φz une fonction de stabilité qui tient compte des effets de la 
flottabilité sur les transferts turbulents verticaux (Redelsperger et Sommeria, 1981). 
La longueur de mélange L représente la taille caractéristique des tourbillons 
turbulents. En mode L.E.S., on cherche à représenter la turbulence sous maille puisqu'à une 
échelle supérieure, la turbulence est résolue. La longueur de mélange sera donc de l'ordre de 
la taille de la maille :  3 )zyx Δ . Δ . (Δ  L =   où Δx,y,z désigne la taille de la maille dans les trois 
directions de l'espace. 
Dans la paramétrisation choisie, cette longueur de mélange est limitée par la distance 
au sol et par la longueur de mélange de Deardorff (1980), qui tient compte de la stabilité 
thermique. 
Les coefficients d'échange turbulent sont donnés par Redelsberger et Sommeria 
(1981) et une présentation complète du schéma de turbulence utilisé dans Meso-NH, ainsi 
qu'une discussion sur ses limitations, sont données par Cuxart (1995). 
 
2.1.6   Schéma de condensation sous-maille 
Un schéma de condensation sous-maille est un moyen d'autoriser une maille d'un 
modèle atmosphérique à être partiellement nuageuse. Autrement dit, c'est prévoir la 
possibilité d'avoir de l'eau liquide dans une maille dont l'humidité relative moyenne est 
inférieure à 100%. 
Dans les modèles de prévision météorologique ou de circulation générale, dont la 
résolution est de l'ordre de quelques centaines de kilomètres, un tel schéma est 
indispensable. L'exemple type est celui des orages, où la taille des systèmes convectifs 
(cumulo-nimbus) est inférieure à la maille, mais dont la représentation est cruciale pour les 
échanges verticaux entre la couche limite atmosphérique, la troposphère libre et la 
stratosphère. De la même façon, la représentation de la condensation sous-maille est 
nécessaire pour la prise en compte des nuages de type stratus, dont la présence, même dans 
une petite partie de la maille, change radicalement l'albédo moyen du pixel, et donc le bilan 
énergétique de la colonne. Pour ce faire, de nombreux schémas, ou paramétrisations, ont été 
développés. Ces schémas autorisent le pixel à être partiellement nuageux, non seulement 
dans sa dimension horizontale (fraction nuageuse) (e.g. Larson et al., 2001), mais aussi 
verticale (position sur la verticale et type de nuage). 
Dans les modèles explicites de nuage (modèles LES et CRM), la prise en compte de la 
condensation sous-maille est aussi importante mais pour des raisons différentes. Sommeria 
et Deardorff (1977) ont été les premiers à souligner son rôle dans la représentation de la 
turbulence. La présence d'eau liquide modifie, par son impact sur la flottabilité de la particule 
d'air et l'énergie latente qu'elle représente, les flux turbulents calculés en air sec par le 
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schéma de turbulence. Un modèle de condensation sous-maille améliore la cohérence 
physique de la paramétrisation de la turbulence, tout en limitant les chocs numériques 
possibles à l'interface nuage/ciel clair. 
Avec le schéma de condensation sous-maille, la représentation des flux de chaleur et 
d'humidité dans le schéma de turbulence doit faire appel à des variables conservées au cours 
des processus de condensation/évaporation. Ces variables sont le rapport de mélange en eau 




L r Π C
L
  θ   θ -=  
où Cph désigne la capacité calorique à pression constante de l'air humide. 
L'approche utilisée est statistique. Les fluctuations turbulentes de θL et rnp conduisent à une 
perturbation s' de la saturation s = s + s' via le rapport de mélange saturant rvsat(θL) : 
s' = rnp' – rvsat(θL') 
On obtient alors l'expression de la valeur moyenne du contenu en eau liquide cr : 
( )ds' s'G  s     r   
s   
c ∫∞+
−
=    où  ( )Lvsatnp θr - r  s =  
G est la fonction de distribution associée. En mode LES, on considère que la perturbation 
appliquée au rapport de mélange saturant est une distribution gaussienne. 
De même, on peut définir la fraction nuageuse de la maille : 
( )ds' s'G     C   




Les flux turbulents de contenu en eau liquide et de flux de flottabilité sont ensuite 
exprimés en fonction des flux turbulents des variables conservatives et de paramètres qui 
dépendent du moment d'ordre deux de la distribution. 
 
2.1.7   Schéma de transfert radiatif 
Meso-NH bénéficie du même code radiatif que les modèles du Centre Européen de 
Prévision Météorologique à Moyen Terme (CEP ou ECMWF en anglais). L'objet du schéma 
n'est pas de calculer les radiances mais les flux radiatifs. Il s'agit d'un code 1D utilisant une 
méthode à deux flux. C'est à dire que le transfert radiatif est calculé dans chaque colonne 
indépendamment des autres (les flux horizontaux sont négligés), et que les flux sont séparés 
en une partie montante ↑F  et une partie descendante ↓F  résolues séparément. Les 
propriétés optiques de chaque colonne sont complétées au sommet du modèle par des 
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données climatologiques tenant compte de l'absorption des principaux gaz atmosphériques et 
des aérosols. 
Le seul but de ce code de transfert radiatif est de fournir au modèle atmosphérique:  
a) la valeur des flux radiatifs à la surface et b) la divergence des flux radiatifs en tout point du 
modèle, de manière à pouvoir calculer en tout point du modèle le terme source/puits de 










    
où  ↓↑ += F  F  F  est le flux radiatif net et p la pression. 
Dans la mesure où les fonctions de Planck associées au rayonnement solaire et au 
système surface/atmosphère ne se recouvrent pratiquement pas, les flux sont répartis en une 
partie "solaire", dite de courte longueur d'onde (SW, acronyme pour Short Wave) ou 
rayonnement visible, et une partie "terrestre", dite de grande longueur d'onde (LW, 
acronyme pour Long Wave) ou rayonnement infrarouge thermique : 
↑↓↑↓↑↓ += LWSW F  F   F  
Les deux types de flux font l'objet d'un traitement particulier pour la résolution de 
l'équation du transfert radiatif. 
Flux solaire 
Le rayonnement solaire est divisé en six bandes spectrales. Trois dans le domaine 
visible (entre 0.2 µm et 0.68 µm) et trois dans le proche infra-rouge (entre 0.68 µm et 4 µm), 
qui recouvrent l'essentiel de l'extinction due à la vapeur d'eau et aux autres gaz principaux 
dans la partie solaire du spectre. La position du soleil est déterminée en fonction de la 
position géographique et de l'heure de la simulation. 
Le code de transfert radiatif dans sa partie onde courte a été initialement développé 
par Fouquart et Bonnet (1980) pour la résolution de l'équation du transfert radiatif dans 
l'atmosphère. Elle est basée sur une méthode statistique de séparation des événements de 
diffusion et d'absorption (photon path distribution method)  et sur une approximation de 
type Delta-Eddington (Joseph et al., 1976) pour la paramétrisation du rayonnement diffus et 
direct. 
Les propriétés optiques (épaisseur optique τ , albédo de diffusion simple ω0 , facteur 
d'asymétrie g )  des nuages d'eau liquide (Fouquart, 1987) sont paramétrées en fonction du 
contenu en eau liquide intégré sur la hauteur de la maille LWPc et d'une description 
empirique du rayon effectif reff basée sur des mesures in-situ de stratocumulus (Bonnel et al., 
1983) : 
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Remarque : Cette paramétrisation simple de l'albédo de diffusion simple a malheureusement 
tendance à surestimer l'absorption du rayonnement solaire dans les simulations L.E.S. de 
stratocumulus marins. En effet, cette paramétrisation a été développée pour les modèles 
climatiques de grande échelle, et l'absorption qu'elle décrit est une sorte de moyenne globale 
incluant les parties les plus polluées de la planète. Par conséquent, nos simulations diurnes de 
stratocumulus marins ont tendance à se dissiper plus rapidement qu'elles ne le feraient avec 
une paramétrisation plus conforme à ces masses d'air pauvres en carbone suie. 
Flux infra rouge 
Le rayonnement longues ondes est divisé en 6 bandes couvrant tout le spectre au-delà 
de 3.8 µm. Les intervalles spectraux sont choisis pour représenter les effets des principaux 
gaz à effet de serre (H2O, CO2, O3, CH4,…) et des aérosols dont les concentrations sont issues 
de données climatologiques. La méthode employée de résolution de l'équation du transfert 
radiatif est basée sur une représentation des flux radiatifs émis sur de larges bandes du 
spectre, en fonction de la température et de la pression  (Morcrette et al., 1986; Morcrette, 
1990, 1991, 1993). 
Les flux infra-rouges en présence de nuages d'eau liquide sont calculés itérativement 
en modélisant la couche nuageuse par un corps gris plan parallèle d'émissivité ε fonction du 
contenu en eau liquide intégré sur la verticale : 
( ) 12158exp1 −== kgm   k                 LWP k - -    ε abscabs  
2.1.8   Conditions de simulation 
Nous présentons dans cette section les principaux réglages et options du modèle 
Meso-NH choisis pour la production des champs nuageux. 
Nous simulerons des cas de stratocumulus diurnes. Les simulations commencent à 
12h TU. Le pas de temps du modèle est de 0.5 seconde. Afin d'éviter l'établissement éventuel 
d'ondes numériques artificielles, nous appliquons à la résolution des champs une diffusion 
numérique au quatrième ordre avec un pas de temps de 50 secondes. 
Les schémas microphysiques concernant la pluie ou la phase solide sont désactivés. La 
température de la mer est constante et aucun forçage de grande échelle, advection ou 
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subsidence, n'est simulé. Le mouvement est initialisé par un bruit blanc de faible amplitude 
(0.1°K) appliqué sur la température initiale à la surface et dans le nuage. 
Domaine de simulation 
Le but de notre étude est d'évaluer l'importance de la prise en compte de 
l'hétérogénéité du système nuageux sur la modélisation du transfert radiatif. Cette 
hétérogénéité a deux composantes : d'une part, l'hétérogénéité que nous appellerons de 
grande échelle, liée à la l'organisation du champ nuageux lui-même ; et d'autre part, 





Figure 2.1.1 Domaine de simulation Meso-NH. La résolution verticale est de 50 m à 
la surface et au sommet du domaine, avec un zoom progressif jusqu'à 
10 m de résolution verticale au niveau de la couche nuageuse et de 
l'inversion. 
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Si nous voulons représenter au mieux l'impact radiatif tridimensionnel de 
l'hétérogénéité de petite échelle, la résolution du modèle de nuage doit être inférieure au libre 
parcours moyen d'un photon dans le nuage (de l'ordre de la centaine de mètre). De plus, la 
taille de la maille doit permettre à Meso-NH de représenter correctement les effets 
d'entraînement et la turbulence dans la région de forts gradients qu'est l'inversion. Pour ces 
raisons, la taille du pixel élémentaire de nos simulations est fixée à 50 m sur l'horizontale et à 
10 m sur la verticale dans la couche nuageuse et à l'inversion. Afin d'économiser du temps de 
calcul, la résolution verticale est progressivement portée à 50 m, sous la base de la couche 
nuageuse, et au-dessus de l'inversion. 
 
Les nuages de couche limite atmosphérique (cumulus et stratocumulus) sont de 
nature convective. En l'absence de forçage extérieur particulier (advection de grande échelle, 
orographie), le champ nuageux s'organise en une structure de type cellulaire. La taille 
horizontale des cellules dépend entre autres de la profondeur de la convection. Si la couche 
limite est bien mélangée, la taille des cellules nuageuses est de l'ordre de quelques fois la 
hauteur de cette couche. Dans nos simulations, l'épaisseur de la couche limite est 
typiquement d'un kilomètre. Afin de modéliser plusieurs cellules nuageuses, la dimension 
horizontale du domaine de simulation est portée à 10 km. Par définition, au-dessus de 
l'inversion, il n'y a pas d'échange possible avec la couche limite. L'épaisseur du domaine de 
simulation a ainsi été limitée à 1.5 km. 
 
En résumé, le domaine de simulation est un cube de 200 × 200 × 68 points 
représentant un volume de 10 × 10 × 1.5 km3. La figure 2.1.1 présente schématiquement ses 
dimensions. 
 
Remarque : La taille du domaine est un choix important pour la simulation de systèmes 
nuageux même faiblement convectifs comme les stratocumulus. Le développement des 
mouvements de convection dépasse le cadre du nuage proprement dit. L'évolution d'une 
cellule est ainsi contrainte par les cellules avoisinantes. Si le domaine de simulation n'est pas 
suffisamment grand, l'organisation cellulaire s'en trouve perturbée. La taille du domaine peut 
donc contraindre la taille des cellules simulées, et modifier l'aspect et les caractéristiques du 
champ nuageux produit. Les tests de sensibilité effectués ont montré que le choix d'un 
domaine de 2,5 km de côté au lieu de 10 km diminue faiblement l'épaisseur moyenne du 
nuage simulé d'une vingtaine de mètres et décroît la production d'eau nuageuse moyenne de 
30% à 40%. De plus, l'échelle des mouvements convectifs se trouvant réduite,  l'évacuation du 




Chapitre 2 - La boîte à outils  67 
Conditions aux limites 
 Le sommet du modèle est constitué d'un toit rigide. Afin d'éviter la réflexion d'onde 
sur la paroi, un schéma d'amortissement de type Rayleigh est appliqué dans une zone tampon 
de 100 m d'épaisseur au sommet du modèle. 
 Les parois horizontales du modèle sont cycliques. En d'autres termes, toutes les 
variables du modèle ont une périodicité horizontale égale à la largeur (ou la longueur) du 
domaine. Cela revient à considérer que l'espace est pavé de domaines identiques dans toutes 
les directions. Cette option très utilisée en modélisation atténue les contraintes sur le 
développement de la convection (voir remarque ci-dessus). 
 
 
2.2 La microphysique du modèle 
 
Les champs LES de contenu en eau liquide (LWC) simulés par Meso-NH sont 
calculés, avec les options choisies, sans schéma microphysique explicite. 
Or, la modélisation du transfert radiatif nécessite une information sur la 
granulométrie des gouttelettes. Pour ce faire, de nombreuses options existent dans la 
littérature, concernant les nuages convectifs chauds.  
Le choix dépend du compromis voulu entre temps de calcul et niveau de réalisme. En 
première approximation, le rayon effectif des gouttelettes peut être choisi constant dans tout 
le champ d'eau condensée, et égal à une valeur proche de celle rencontrée vers le sommet du 
nuage. 
Une autre approche, plus réaliste, consiste à appliquer le profil vertical du rayon 
effectif des gouttelettes prévu par l'adiabatisme. À concentration en gouttelettes constante, 
reff est fonction croissante de l'altitude au-dessus de la base du nuage. 
Se pose ensuite la question de la distribution en rayon des gouttelettes pour une 
valeur de reff donnée. Outre la représentation simplifiée qui consiste à donner à toutes les 
gouttelettes le même rayon reff , la description principalement choisie de la granulométrie est 
une fonction analytique de type Log-normale ou Gamma ajustée de manière à respecter la 
valeur de reff et de LWC au niveau considéré. 
Ces approches sont pratiques mathématiquement pour le calcul des moments de la 
distribution, mais présentent un étalement irréaliste du spectre de gouttelettes avec 
l'altitude; cet étalement peut induire un  biais important sur les propriétés radiatives de la 
colonne nuageuse. 
La présente étude tente de figurer les caractéristiques microphysiques du champ 
nuageux de la manière la plus réaliste possible tout en restant dans le cadre théorique de 
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l'adiabatisme. Dans un premier temps nous présenterons le schéma microphysique exposé 
par Schüller, Brenguier et Pawlowska, appelé par la suite schéma Beta² (β²). 
Ce schéma décrit la distribution en rayon des gouttelettes dans les nuages convectifs 
chauds et a été préféré aux représentations Gamma ou Log-normale pour son plus grand 
niveau de réalisme. 
Nous traiterons ensuite de la prise en compte des régions sous-adiabatiques du 
modèle de nuage, et proposerons et comparerons deux paramétrisations différentes de la 
granulométrie de ces zones 
 
2.2.1   Le schéma microphysique β² 
Le schéma microphysique β² repose sur trois hypothèses : 
Hypothèse 1 : 
L’activation des CCN se produit à la base du nuage. L'activation étant un phénomène 
rapide, cette hypothèse est effectivement vérifiée, dans les nuages convectifs, quelques 
dizaines de mètres au-dessus du niveau de condensation. Nous choisissons alors une 
description analytique de la distribution des rayons de gouttelettes à la base du nuage. Cette 
distribution initiale n(r,0,N) dépend de la concentration totale N de gouttelettes.  De plus, 
cette distribution doit vérifier deux conditions :  
 
1/ Guibert et al. (2003) ont montré à partir des mesures des spectres d'aérosols 
activés que la concentration absolue des plus grosses particules dépend peu de l'état 
de pollution de la masse d'air. Donc, quelle que soit la concentration totale N, la 
distribution initiale en rayon doit converger vers les mêmes valeurs pour les plus 
grandes gouttelettes. 
 
2/ La modélisation des processus d'activation (Snider et al. 2003) indique que 
l'altitude du maximum de sursaturation, donc de la complétion de l'activation des 
CCN, varie peu avec N. Ainsi, la quantité d'eau liquide condensée sur les CCN à ce 
niveau doit être équivalente quel que soit N. Il s'ensuit que le contenu en eau liquide 
correspondant à la distribution initiale doit être du même ordre de grandeur (ici, 
environ 10-3 g/m3). 
 
La figure 2.2.1 présente des exemples de ces distributions dimensionnelles de gouttelettes à la 
base du nuage pour différentes valeurs de N. 
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Fig. 2.2.1 Distribution en surface (r²) des gouttelettes à la base du nuage pour 
différentes concentrations N. 
Hypothèse 2 : 
Le grossissement des gouttelettes est uniquement dû à la diffusion de vapeur d'eau. Si 
on néglige les termes autres que la diffusion de vapeur d'eau, l'équation de grossissement des 
gouttelettes peut se réduire à (Brenguier, 1991) : 
 
 (2.2.1)    
rdt
dr  SB
  =  
 
soit  (2.2.2)     SB   2
dt
²dr =  
où r est le rayon de la gouttelette, B 
fonction de la température et S est la 
sur-saturation au niveau considéré. 
L'équation (2.2.2) montre que la forme de la distribution en surface reste inchangée et 
est simplement décalée vers les plus grandes valeurs lorsque h augmente (Fig.2.2.2) : 
 
n(r², h, N) = n(r²- β², 0, N) 
 
où n(r², h, N) est la densité en nombre de gouttelettes de surface r², à une altitude h au-
dessus de la base du nuage et pour une concentration totale N donnée. 
Ce décalage, nommé β², est fonction de h et de la concentration N en gouttelettes.  
L'équation (2.2.1) indique que l'écart type de la distribution en rayon tend à se réduire 
avec h, altitude au-dessus de la base du nuage (Figure 2.2.3). Cette évolution conduit 
rapidement à une distribution quasi-monodispersée au sommet d'un nuage relativement 
épais. Liu et al. (2002) ont montré par une intéressante approche de physique statistique 
comment la forme de la distribution dimensionnelle des gouttelettes nuageuses dépend de la 
résolution du modèle ou de la taille de l'échantillon mesuré. Ainsi, pour la résolution de notre 
modèle (50×50×10m-3), la faible dispersion de nos distributions en rayon n'est pas réaliste. 
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Fig. 2.2.2 Illustration schématique de l'évolution du facteur de condensation β² avec l'altitude 
au-dessus de la base du nuage h pour une concentration N donnée. 
 
 
Fig.2.2.3   Évolution du spectre des gouttelettes avec h pour N = 256 cm-3. 
 Les barres verticales indiquent le rayon effectif pour le niveau considéré. 
  
Les distributions mesurées à l'échelle de nos simulations dans les parties les plus 
adiabatiques du nuage montrent une dispersion plus importante, même corrigée des 
fluctuations instrumentales (Brenguier et Chaumat, 2001). Notre approche reste cependant 
plus réaliste que la description de la distribution dimensionnelle des gouttelettes par une loi 
Gamma ou Log-normale, qui a tendance à sur-estimer la concentration en gouttelettes de 
faible rayon (figure 2.2.4). 
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Fig.2.2.4 Exemples comparés de distributions 
en rayon de gouttelettes nuageuses. La 
courbe pleine de gauche représente la 
distribution à la base du nuage, juste 
après activation des CCN. Celle de 
droite représente la même distribution 
après grossissement adiabatique des 
gouttelettes selon le schéma β². La 
courbe en tirets est une distribution de 
type gamma présentant le même rayon 
effectif. La courbe en pointillés est un 
exemple de distribution mesurée au 
cœur d’une cellule convective durant la 
campagne ACE-2. 
Hypothèse 3 : 
Adiabatisme. La sursaturation et l'évolution du contenu en eau liquide avec la hauteur 
h au dessus de la base du nuage suivent la théorie de l'adiabatisme ( LWC (h) = Cw h ). En 
l'absence de solution analytique, on utilise la relation suivante pour le calcul de β², N étant 
considéré constant (Fig.2.2.5) :  
LWC (h) = Cw h = ( )∫ 222334 dr β-r n r  ρ π w  
  
Fig.2.2.5 Évolution de β² avec h pour 
différentes valeurs de N. 
Fig.2.2.6 Évolution du rayon effectif avec h 
pour différentes valeurs de N. 
De droite à gauche: [25, 50, 100, 200, 256, 400, 800] cm-3. 
 
Le rayon effectif devient par suite fonction de β², de N et du rayon surfacique moyen à 
la base du nuage 2basesr  (Figure 2.2.6) : 





eff +=  
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2.2.2   Paramétrisation du mélange 
L'adiabatisme est une approximation. Même au cœur du nuage, le contenu en eau 
liquide mesuré est presque toujours sous-adiabatique (Pawlowska et Brenguier, 2000). Ce 
caractère est d'autant plus marqué que l'on s'éloigne du noyau convectif, c'est à dire dans les 
zones d'entraînement de l'air environnant, plus sec, dans la masse d'air nuageux. Le sous-
adiabatisme est donc fortement lié au mélange. Nous faisons alors l'hypothèse que l'écart à la 
valeur adiabatique du contenu en eau liquide est uniquement dû au mélange. L'impact du 
mélange sur la granulométrie des gouttelettes, et donc sur les propriétés optiques du nuage, 
dépend cependant de son mode d'action. Nous distinguerons deux types de mélange, le 
mélange homogène et le mélange hétérogène (Baker et al., 1980). 
2.2.2.1   Mélange Homogène 
Considérons un volume d'air nuageux dans lequel est ajoutée une certaine quantité 
d'air chaud et sec de manière à ce que le mélange résultant soit toujours saturé. 
LWCinitial  > LWCmélange > 0 
Si le mélange est homogène, l'air entraîné est uniformément réparti dans le volume. 
La concentration initiale est réduite par dilution de l’air entraîné dans l’air nuageux. 
Cependant, si l’air entraîné est très sec, il suffit d’une fraction très faible d’air entraîné pour 
évaporer totalement les gouttelettes. Dans le cas extrême d’air entraîné avec une humidité 
relative de 0 %, on peut donc supposer que la concentration reste constante pendant le 
mélange. Ainsi, toutes les gouttelettes sont concernées par le mélange et sont toutes 
partiellement évaporées. Leur rayon va diminuer d'une quantité dépendant de leur surface. 
Pour les raisons citées à la section précédente, le spectre en surface des gouttelettes va donc 





Fig.2.2.7 Représentation schématique du mélange homogène et  
sa conséquence sur la granulométrie des gouttelettes. 
 
 Cette paramétrisation correspond à la ligne verticale rouge de la figure 1.1.4 du 
diagramme de mélange (chapitre 1). Physiquement, elle représente une bonne approximation 
de la représentation du mélange homogène d'une masse d'air à 0% d'humidité avec la masse 
d'air nuageuse adiabatique dans un volume donné. À la différence des courbes de mélange 
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homogènes du diagramme de mélange, cette paramétrisation ne présente pas de dilution de 
la concentration en gouttelettes nuageuses suite à l'entraînement. 
2.2.2.2   Mélange Hétérogène 
Considérons maintenant que le mélange soit progressif. À la manière d'un filament 
épais ou d'une bulle, l'air entraîné avance dans l'air nuageux, évaporant toutes les gouttelettes 
rencontrées jusqu'à saturation de la zone de mélange. Le nombre de gouttelettes, petites ou 
grosses, diminue dans la même proportion. Le rayon des gouttelettes reste ainsi constant 
alors que la concentration décroît. Le mélange hétérogène correspond à une dilution des 
gouttelettes nuageuses (Figure 2.2.8) et est représenté par la ligne horizontale du diagramme 





Fig.2.2.8  Représentation schématique du mélange hétérogène et  
sa conséquence sur la granulométrie des gouttelettes. 
 
 Cette représentation du mélange hétérogène dans une maille dont la dimension (10m 
à 50m) est grande devant l'échelle caractéristique des processus d'entraînement/mélange (de 
l'ordre du cm) pose un problème de représentation sous-maille de ce processus. On peut 
s'interroger sur la pertinence d'appliquer uniformément une distribution moyenne de 
gouttelettes dans le volume de la maille qui peut contenir une certaine proportion de ciel clair 
et d'air nuageux non mélangés. 
 Cependant, il est certain qu'une représentation très réaliste de la granulométrie des 
gouttelettes nuageuses dans une zone de mélange est nécessairement comprise entre nos 
deux schémas de mélanges (homogène et hétérogène). Ces deux scénarios limitent donc 
notre méconnaissance de l'impact des processus d'entraînement/mélange sur les propriétés 
microphysiques des zones sous-adiabatiques du nuage. 
 
 
2.3 Le modèle SHDOM 
 
Nous désirons estimer le biais issu de la représentation plan parallèle des nuages sur 
la simulation du transfert radiatif. Ce biais résulte de la non prise en compte de 
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l'hétérogénéité tridimensionnelle des champs nuageux "réalistes" et apparaît dans les 
problèmes directs et indirects. Il nous faut donc utiliser un code de transfert radiatif capable 
de simuler les flux et les radiances dans les trois dimensions de l'espace. 
La plupart des codes 3D de transfert radiatif sont de type Monte-Carlo ou à 
harmoniques sphériques. L'approche dite Monte-Carlo (i.e. Marshuk et al., 1980) est de type 
stochastique. Le code modélise explicitement et individuellement le chemin de chaque 
photon à travers le milieu. La probabilité d'occurrence d'un événement de diffusion ou 
d'absorption est connue dans chaque maille du modèle atmosphérique. L'histoire du photon 
pénétrant le milieu (absorption ou diffusion dans telle ou telle direction) est alors déterminée 
de façon aléatoire (d'où le nom de la méthode). Un avantage de cette approche est que la 
conservation de l'énergie est garantie : le nombre total de photons entrant est égal au nombre 
de photons sortant plus le nombre de photons absorbés. Un deuxième avantage est la 
possibilité de quantifier la précision du modèle de transfert radiatif. En augmentant le 
nombre de photons entrant, le système converge vers une solution unique. Il est ainsi 
possible d'estimer l'écart à cette solution sans devoir faire tendre le nombre de photon vers 
l'infini. Le problème est que le code nécessite cependant un grand nombre de photons pour 
atteindre une précision acceptable et une estimation correcte de statistiques complexes 
comme la détermination de radiances et de flux 3D dans plusieurs directions. Cette approche 
est donc coûteuse en temps de calcul. 
À l'inverse, l'approche à harmoniques sphériques qui résout explicitement l'équation 
du transfert radiatif, permet le diagnostique de ces quantités de manière directe et rapide. 
Cependant, la précision du calcul est moins bonne et ce type de code a tendance à créer 
artificiellement de l'énergie. C'est néanmoins ce type d'approche qui a été préféré pour la 
présente étude pour sa capacité à résoudre rapidement à la fois les champs de radiances et les 
champs de flux radiatifs pour des domaines de simulation de grande dimension. 
 
2.3.1   Présentation du code de transfert radiatif 
Le code de transfert radiatif SHDOM, (Spherical Harmonic Discrete Ordinates 
Method, Evans, 1998) a été initialement développé pour l'étude des problèmes de transfert 
radiatif en milieu nuageux. Il est actuellement très répandu dans la communauté scientifique 
dans des domaines d'application plus larges et fait l'objet de constants développements. 
SHDOM est une méthode de résolution itérative de l'équation du transfert radiatif qui 
cumule la rapidité de l'évaluation de l’intégrale de diffusion sur une base d’harmoniques 
sphériques, avec l’efficacité du calcul de la propagation du rayonnement le long d’ordonnées 
discrètes dans les trois dimensions de l’espace. 
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La méthode utilise la forme intégrale de l'équation du transfert radiatif le long de la 
distance s. Pour tenir compte des variations des propriétés optiques du milieu, les fonctions 
sources J sont intégrées "rétroactivement" le long de ds' : 












Fonctions sources J et luminances L sont alternativement exprimées en ordonnées 
discrètes (OD) et en harmoniques sphériques. Les ordonnées discrètes sont des directions 
privilégiées le long desquelles se fera l'intégration. Les harmoniques sphériques sont une 
série de fonctions formant une base orthogonale sur laquelle est décomposée la quantité 
radiative (Liou, 1992). Cette décomposition permet un calcul rapide de l'intégrale de 
diffusion, le passage de la fonction source à la luminance se ramenant à une simple 
multiplication dans l'espace des harmoniques sphériques : 







où Jℓm et Lℓm sont respectivement les coefficients de la décomposition en harmoniques 
sphériques d'ordre (ℓ,m) de la fonction source et de la luminance. ω0  est l'albédo de diffusion 
simple et χℓ est le coefficient de Legendre de la fonction de phase P : 
( ) ( )∑= L θp χ  θ
l
ll coscosP  
où pℓ est le polynôme de Legendre d'ordre ℓ. 
La figure 2.3.1 présente le schéma itératif de SHDOM. Les principales étapes sont : 
1. Initialisation du champ de luminance par la méthode Delta-Eddington (1D). 
Décomposition de ce champ en harmoniques sphériques. 
2. La fonction source est calculée en chaque point de grille sous la forme d'harmoniques 
sphériques. Décomposition du champ 3D de fonctions sources en ordonnées 
discrètes. 
3. Calcul du champ de luminance 3D par intégration le long des ordonnées discrètes. 
4. Décomposition du champ de luminance en harmoniques sphériques. 
5. Calcul du nouveau champ 3D de fonctions sources en harmoniques sphériques. 
6. Réitération des étapes 2 à 5 jusqu'à ce que la différence entre les deux champs de 
fonctions sources soit inférieur à un critère de convergence arbitraire. 
SHDOM permet ensuite de calculer champs de radiances et flux dans n'importe quelle 
direction en intégrant le champ des fonctions sources décrites en harmoniques sphériques. 
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2.3.2   Conditions de simulation 
SHDOM est un code flexible permettant de nombreuses possibilités d'applications. 
Dans ce paragraphe, nous présentons succinctement les principaux choix effectués pour son 
utilisation. 
Le domaine de simulation du transfert radiatif reprend le domaine du modèle de 
nuage produit par Meso-NH. Il s'agit donc d'un domaine aux parois horizontales cycliques. 
Les radiances et flux ne sont pas résolus au-dessus du sommet du domaine. 
Le transfert radiatif est simulé en mode tri-dimensionnel et monochromatique. Les 
deux longueurs d'ondes retenues, une visible (754 nm) et une dans le proche infra-rouge 
(1535 nm), sont celles utilisées dans le schéma de restitution de paramètres nuageux, testé 
lors de la campagne ACE-2 (Schüller et al., 2003). Par conséquent, l'unique source de 
rayonnement est le soleil, représenté par un flux constant normalisé (1 W/m²) et dont l'angle 
zénithal est fixé à 24.4°, ce qui correspond à l'angle zénithal solaire moyen observé au cours 
du vol n°30 du 9 juillet 1997 de la campagne de mesures. 
 
 
Fig. 2.3.1   Schéma simplifié de l'algorithme itératif de SHDOM (d'après Evans, 1998). 
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La surface de la mer est représentée dans un premier temps par une surface 
totalement absorbante et non réfléchissante. 
Dans nos simulations, il n'y pas de contribution des aérosols au transfert radiatif. De 
plus, nous utilisons une paramétrisation simple de la diffusion de Rayleigh due à 
l'atmosphère en ciel clair. Dans cette paramétrisation, l'albédo de diffusion simple des zones 
non nuageuses est constant et égal à l'unité et le profil vertical du coefficient d'extinction 
dépend du profil moyen de la pression P et de la température T calculé par Meso-NH : 
T
P
k   σ =e  
où k est le coefficient de diffusion de Rayleigh (en K.mb-1.km-1) relié à la longueur d'onde λ 
(en µm) :     λ   λ      2.015.441097.2 +−−=k
 
À ces longueurs d'onde, les fonctions de phase correspondant aux gouttelettes d'eau 
ont une diffusion avant très prononcée. Dans ce cas, SHDOM converge difficilement. On 
applique alors une méthode dite Delta-M qui consiste à décomposer les fonctions de phases 
P(Ω', Ω) en une combinaison linéaire d'un pic de diffusion avant et d'une nouvelle fonction de 
phase lissée : ( )Ω,Ω'P~
( ) ( ) ( ) ( )Ω,Ω'P f -   Ω Ω'-δ f π  Ω,Ω' ~14 +=P  
où le facteur f dépend du développement en polynômes de Legendre de la fonction de phase 
et la fonction ( Ω,Ω'P )~  s'obtient par normalisation. 
 
2.3.3   Précision des simulations 
La précision de la simulation du transfert radiatif par SHDOM dépend en premier lieu 
de sa résolution angulaire. Il d'agit du nombre d'ordonnées discrètes disponibles pour la 
résolution de l'équation du transfert radiatif. Ce nombre détermine directement le coût 
numérique du schéma en taille mémoire et en temps de calcul. Cependant, pour l'obtention 
de radiances dans une direction donnée, la résolution angulaire doit être élevée. Dans notre 
cas, nous avons arrêté le compromis suivant : 
Nθ = 16 le nombre d'angles zénithaux possibles 
NΦ = 32 le nombre d'angles azimutaux possibles 
 
Le second paramètre contrôlant la précision du code est le critère de troncation de la 
décomposition en harmoniques sphériques des fonctions sources. Ce critère autorise le code 
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à ne pas allouer une décomposition exacte aux points faiblement diffusants. Encore pour des 
raisons de compromis entre coût numérique et précision, ce critère est fixé à 3.10-4. 
Enfin, le critère de convergence générale de la solution, contrôlant de nombre 
d'itération du code est fixé à 10-4. 
Un dernier critère rentre indirectement en jeu dans la précision de la solution finale. 
Dans le code, l'extinction, la fonction source et les radiances sont interpolées bi-linéairement 
entre les points de masse et les parois de la maille. Cette méthode atteint une limite lorsque le 
gradient local de ces valeurs dépasse un certain seuil. Pour simplifier, la différence 
d'épaisseur optique entre deux mailles consécutives doit être petite devant l'unité. SHDOM 
s'affranchit de cette contrainte en subdivisant chaque maille en autant de sous-mailles que 
nécessaire jusqu'à ce que le gradient soit inférieur à un critère défini par l'utilisateur. Cette 
flexibilité du code est un excellent compromis entre efficacité et coût. Cependant, compte 
tenu de la résolution de notre domaine (10 m sur la verticale, où l'on rencontre les plus forts 
gradients) cette option n'est pas nécessaire dans notre cas. 
Comme nous l'avons brièvement abordé en introduction, la précision d'un modèle en 
harmoniques sphériques ne peut être directement déduit du résultat, contrairement aux 
codes Monte-Carlo. Dans ces derniers, la résolution du transfert radiatif est de nature 
statistique, à la façon d'un test de Bernouilli. Ainsi, l'écart type sur la mesure d'une grandeur 
radiative, comme la réflectance moyenne du champ, est proportionnelle à l'inverse de la 
racine carrée du nombre de photons entrant. La précision des résultats, définie comme le 
rapport de l'écart type sur la moyenne, peut alors être estimée pour un nombre de photons 
donné. Un bon moyen de déterminer la précision d'une simulation SHDOM est alors de la 
comparer à une simulation Monte-Carlo. SHDOM a déjà fait l'objet de nombreuses 
validations par comparaison avec ce type de code. Des exemples peuvent être trouvés dans 
l'article original (Evans, 1998) et sur le site Internet de l'exercice d'inter-comparaison des 
codes de transfert radiatif tridimensionnels (I3RC, http://i3rc.gsfc.nasa.gov). Cependant, 
afin d'évaluer la précision du code dans la configuration choisie,  nous avons comparé une de 
nos simulations SHDOM avec une simulation Monte Carlo effectuée par Marc Schröder 
(Institut für Weltraumwissenschaften, Freie Universität Berlin) à l'aide d'un code similaire à 
celui décrit par Mobley (1994). Le champ initial, une scène de stratocumulus, est identique 
dans les deux cas. La comparaison porte sur le champ de reflectances au Nadir. Un grand 
nombre de photons (107 par point de grille) a été utilisé pour obtenir une simulation dont la 
précision est meilleure que 1%. La comparaison montre un excellent accord entre les 
simulations; SHDOM sur-estimant légèrement les valeurs des réflectances avec un biais 
relatif moyen, positif, de 1.07%. Ce biais est dû à la propension, inhérente aux codes à 
harmoniques sphériques, à produire artificiellement de l'énergie. La précision du modèle 
SHDOM, avec les paramètres utilisés est donc ici pleinement satisfaisante. 




Dans ce chapitre nous avons présenté les trois outils permettant de générer des scènes 
de stratocumulus et leurs propriétés radiatives de manière physiquement réaliste. 
Le modèle atmosphérique Meso-NH simule l'évolution du système nuageux en termes 
de champs tridimensionnels de contenu en eau liquide, contraint par la simulation réaliste 
des processus physiques contrôlant cette évolution. Ce modèle décrit la macrophysique du 
champ nuageux. 
Le schéma β² permet de diagnostiquer le spectre granulométrique des gouttelettes à 
partir du contenu en eau liquide et de la concentration des gouttelettes après activation des 
CCN, dans les parties adiabatiques du nuage. L'application de ce schéma est étendue dans les 
parties sous-adiabatiques du champ nuageux moyennant une paramétrisation du processus 
d'entraînement/mélange. Cette paramétrisation offre un choix ouvert entre deux scénarios 
extrêmes de mélange: hétérogène ou homogène, ce qui permettra d'estimer l'incertitude sur 
les propriétés optiques du nuage due à la méconnaissance de ce processus microphysique. 
Le schéma β², complété par une paramétrisation du mélange, fournit les informations 
sur la distribution dimensionnelle des gouttelettes en tout point du modèle de champ 
nuageux. Ces informations sont nécessaires pour le calcul de leurs propriétés optiques via la 
théorie de Mie. 
Enfin, le modèle de transfert radiatif SHDOM simule les propriétés radiatives 
tridimensionnelles du champ nuageux dans son ensemble avec une bonne précision. 
La figure 2.4.1 résume schématiquement les trois étapes de notre méthode de 
production de scènes réalistes de nuage de couche limite, et de leurs propriétés radiatives.  
 
 
Fig. 2.4.1  Présentation schématique de la méthode de production de scènes 
nuageuses de couche limite réalistes, et des outils utilisés. 
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 Chacune de ces étapes fait appel à l'un des trois outils présentés dans ce chapitre. Ces 
outils sont réalistes du point de vue physique. Cependant, cette considération n'est pas 
suffisante pour en déduire que les scènes produites sont réalistes. En effet, il ne faut pas 
oublier que la seule façon de juger du niveau de réalisme des champs nuageux produits et de 
leurs propriétés radiatives, est de les comparer aux observations et mesures d'un champ 
nuageux réel. 
 C'est au chapitre suivant que nous nous assurons de ce niveau de réalisme en 
appliquant cette méthode pour la simulation d'un cas réel de stratocumulus, documenté aussi 
bien du point de vue macrophysique et microphysique que du point de vue radiatif.
 














Pour produire des scènes réalistes de stratocumulus marins, nous avons maintenant à 
notre disposition les outils présentés au chapitre précédent. Contrairement à des générateurs 
de scène stochastiques, ces outils s’appuient sur des représentations explicites des différents 
processus physiques qui régissent les propriétés du champ de stratocumulus. Cependant, à ce 
stade, rien ne prouve que l'utilisation combinée de ces outils soit effectivement en mesure de 
produire des scènes nuageuses réalistes. Nous allons donc, dans ce chapitre, évaluer le 
réalisme des simulations par comparaison avec des mesures collectées en nuage naturel, au 
cours de la campagne ACE-2 (Raes et al., 2000; Brenguier et al., 2000a).  
Après une brève description de la campagne et des moyens de mesure déployés, nous 
présenterons les champs thermodynamiques utilisés pour initialiser le modèle. Nous 
pourrons alors aborder la question essentielle de la validation des simulations. 
 
 
3.1 La Campagne ACE-2 
 
La campagne de mesures ACE-2 (Second Aerosol Characterization Experiment) s'est 
déroulée du 16 juin au 24 juillet 1997. Elle s'inscrit dans le cadre du projet IGAC (acronyme 
anglais pour International Global Atmospheric Chemistry) et fait suite aux campagnes ACE-1 
(1995) et TARFOX (acronyme anglais pour Tropospheric Aerosol Radiative Forcing 
Observational eXperiment, 1996). Le but de ces études est d'améliorer l'estimation du forçage 
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radiatif dans le bilan énergétique global, et d'implémenter de meilleures descriptions du rôle 
des aérosols dans les modèles de circulation général (GCM), dans le cadre plus général du 
changement climatique et de sa prévision. 
 
3.1.1   Présentation générale 
La campagne de mesures ACE-2 s'est déroulée au large des Canaries, dans une région 
particulière de L'Atlantique Nord-Est (Figure 3.1.1). Cette région est intéressante du point de 
vue climatique pour deux raisons : d'une part, les masses d'air qui s'y succèdent sont 
d'origines diverses (marine, continentale ou désertique), impliquant la présence d'aérosols de 
propriétés chimiques et physiques variées ; d'autre part, les nuages bas de type stratocumulus 
y sont fréquents (bord est du bassin océanique, et branche descendante de la cellule de 
Hadley). Une présentation générale des objectifs et des moyens de la campagne de mesures 
est donnée par Raes et al. (2000). 
 
 
Fig. 3.1.1    Situation géographique de la campagne ACE-2 
 
La campagne de mesures regroupe pas moins de six projets, chacun appliqué à un 
domaine de recherche particulier. La composante correspondant à notre étude est le projet 
CLOUDYCOLUMN, consacré à l'étude des effets des aérosols sur la microphysique et les 
propriétés radiatives des nuages de couche limite marine (Brenguier et al., 2000a). 
Le volet CLOUDYCOLUMN de la campagne ACE-2 relève du domaine d'étude de 
l'effet indirect des aérosols sur le climat, via les nuages de couche limite. Le but étant de 
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réduire le domaine d'incertitude relatif à cet effet. Les objectifs principaux du projet sont de 
documenter, à partir des données collectées dans des nuages naturels, les interactions entre 
les propriétés physico-chimiques des aérosols, les propriétés dynamiques et microphysiques 
des stratocumulus, et leurs propriétés radiatives. 
L’analyse des processus qui gouvernent ces interactions s’appuie sur une expérience 
de fermeture en cinq volets : 
1. aérosols   microphysique à la base du nuage (activation). 
2. spectre activé à la base   profil microphysique dans le nuage. 
3. microphysique   extinction (épaisseur optique). 
4. microphysique   propriétés radiatives à l'échelle de la cellule convective. 
5. microphysique   propriétés radiatives à l'échelle du système nuageux. 
 
Les moyens mis en œuvre dans le cadre du projet regroupent une station 
instrumentée au sol, sur l'île de Tenerife, et des moyens aériens comprenant cinq avions de 
recherche scientifique.  
La station au sol est dédiée à la mesure des propriétés physico-chimiques et de 
nucléation des aérosols. Elle contribue à caractériser le type de masse d'air advectée sur la 
région (marin, d'origine continentale, désertique…). 
Les cinq avions instrumentés ont chacun un domaine d'étude particulier 
correspondant aux différents volets de l'expérience de fermeture. Pour la présente étude, 
nous n'utiliserons que les données de deux d'entre eux : 
• Le "Merlin-IV" du CAM (Centre d'aviation Météorologique, Météo-France), équipé 
pour les mesures de la microphysique des nuages et des propriétés physiques et de 
nucléation des aérosols, sous la base et dans la couche nuageuse. 
• Le "Dornier-28" du DLR/AWI (Deutsche zentrum für Luft und Raumfahrt/Alfred 
Wegener Institute for Polar and Marine Research) qui avait pour mission de documenter 
les propriétés radiatives du champ nuageux, 3000 pieds au-dessus de la couche 
nuageuse, en étroite  synchronisation avec les mesures in-situ collectées par le 
"Merlin-IV" (les deux avions volent au même moment et au même endroit l'un au-
dessus de l'autre). 
 
3.1.2   LE 9 JUILLET 1997 
 Dans l'expérience CLOUDYCOLUMN, la mission du 9 juillet 1997, correspondant au 
vol n°30 du Merlin, présente un attrait tout particulier. En effet, le calcul de retro-trajectoire 
de la masse d'air dans laquelle se développe le nuage observé montre que celle-ci a été 
advectée depuis l'Europe continentale et qu’elle est donc chargée d’aérosol d’origine 
anthropique. Par rapport à un nuage de masse d’air pur, c'est-à-dire d'origine marine, la 
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concentration en particules d’aérosol y est beaucoup plus importante, ce qui se traduit par 
une concentration en CCN plus élevée et par conséquent une concentration de gouttelettes 
nuageuses accrue. 
La concentration de gouttelettes nuageuses du cas du 9 juillet est d'environ 250 cm-3 à 
comparer aux quelques 50 cm-3 pour une masse d'air nuageuse d'origine purement marine. 
La situation du 9 juillet est le cas le plus typique de masse d'air polluée rencontré durant la 
campagne. C'est cette situation que nous avons choisie de simuler pour tester notre méthode 
de production de scène nuageuse réaliste. 
La figure 3.1.2 montre la situation satellite de la journée du 9 juillet. La circulation en 
basse couche se fait approximativement du nord est au sud ouest. La couche nuageuse, 
semble s'arrêter sur l'archipel des Canaries, dont les contours ont été surlignés. La couche de 
nuage documentée se situe à 1° au Nord de l'île de Tenerife. 
Les nuages présents sont de type stratocumulus. La couche limite est bien mélangée et 
les flux de surface peuvent se propager jusqu'à la couche nuageuse. Cette dernière est 
relativement fine (environ 200 m d'épaisseur) et la couverture nuageuse est très variable et 
hétérogène (larges zones de ciel clair, entraînement très actif, présence de cumulus sous-
jacents). La finesse de la couche nuageuse et la concentration élevée en gouttelettes prévient 
le développement de toute précipitation. 
L'analyse des données avion montre que l'altitude de la couche d'inversion (~ 900 m à 
960 m) présente des ondulations et tend à s'élever légèrement au cours du temps (jusqu'à 15 
m par heure). Cette inversion est beaucoup plus basse (jusqu'à 820 m) à proximité de l'île de 
Tenerife. 
 
Fig. 3.1.2  Vue satellite de la situation nuageuse de la journée du 9 
juillet 1997 au large des îles Canaries, surlignées en 
blanc. La côte du Maroc est visible à droite. 
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Une particularité intéressante de la situation du 9 juillet concerne la force de 
l'inversion au sommet de la couche limite. En effet, le critère théorique d'instabilité 
d'entraînement au sommet de la couche nuageuse (critère CTEI) est largement dépassé. Nous 
avons vu au premier chapitre que cette condition est nécessaire mais pas suffisante pour 
entraîner la dissipation de la couche nuageuse, et effectivement le nuage se maintient au 
cours de la journée. Néanmoins, cette situation peut expliquer le caractère très hétérogène de 
la couche nuageuse et l'intensité de l'entraînement turbulent observé. 
3.1.2.1    Mesures in-situ (Merlin IV) 
Le plan de vol du Merlin IV consiste en un large quadrilatère de 60km de côté au nord 
de l'île de Tenerife. Le vol dure environ 3 heures de 12h à 15h TU. La figure 3.1.3 présente 
une vue tridimensionnelle de la trajectoire depuis l'aérodrome del Norte, sur Tenerife. 
On appelle "Leg" une portion de vol allant d'un sommet à un autre du quadrilatère. 
Les premiers "Legs" sont des vols horizontaux à travers la couche nuageuse, à diverses 
altitudes au-dessus de la base. Les derniers consistent en une succession rapide de montées 




Fig. 3.1.3    Représentation 3D du vol 30 du Merlin le 9 juillet 1997. 
 
Le Merlin emporte à son bord plusieurs types de capteurs de température, d'humidité 
et des vitesses horizontale et verticale de l'air. D'autres instruments embarqués sont dédiés à 
la mesure de l’aérosol sec et des CCN. La partie concernant la microphysique nuageuse 
(concentration en gouttelettes nuageuses, distribution dimensionnelles des gouttelettes, 
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mesure des précipitations) est confiée à des diffusiomètres montés sous les ailes. Une 
description précise de la plupart de ces instruments est donnée par S. Guibert (2002). 
3.1.2.2    Mesures par télédétection (Dornier) 
Le plan de vol du Dornier est coordonné avec celui du Merlin, de manière à ce qu'il 
soit toujours au-dessus de lui à une altitude constante, environ 1000 m au-dessus de la 
couche nuageuse. 
Les deux principaux instruments dont nous utiliserons les données sont le radiomètre 
OVID (Optical Visible and near Infrared Detector) et le spectromètre-imageur CASI 
(Compact airborne Spectrographic Imager, Anger et al., 1994).  
Le radiomètre OVID (Schüller et al., 1997) produit les champs 1D de radiances au 
Nadir à haute résolution spectrale. Les radiances réfléchies par le nuage en visible (à 754nm) 
et en proche infrarouge (1533 nm) sont mesurées le long de la trajectoire de l'avion avec une 
résolution horizontale, au niveau du sommet de la couche nuageuse, d'environ 9 m. Les 
radiances sont ensuite traduites en reflectances en utilisant l'angle zénithal solaire déterminé 
par le système GPS embarqué. 
Le spectromètre imageur CASI (voir Anger et al., pour les détails techniques) utilise 
un réseau CCD 2D balayant qui mesure les radiances réfléchies à plusieurs longueurs d'ondes 
dans le spectre visible selon un angle d'ouverture d'environ 17° de chaque côté du Nadir. Cet 
instrument produit des champs de radiance bidimensionnels pris le long de la trajectoire de 
l'avion avec une résolution spatiale au sommet du nuage d'environ 15 m. Des exemples de ces 
champs sont représentés sur la figure 3.3.7. 
 
3.2 Simulation du 9 juillet 1997 
 
 Les mesures de température, de pression, d'humidité et de vent horizontaux collectées 
au cours des montées/descentes successives du Merlin IV sont considérées comme autant de 
profils verticaux. Parmi ces profils, un seul couvre une fourchette d'altitude suffisante et est 
jugé suffisamment caractéristique de la situation du 9 juillet pour servir à l'initialisation du 
modèle atmosphérique Meso-NH. 
 La figure 3.2.1 présente les profils de rapport de mélange en eau total (vapeur + 
liquide) et de température potentielle de l'eau liquide mesurés (points). Nous en déduisons le 
profil idéalisé représenté par des segments (en rouge). La pente du profil d’humidité idéalisé, 
juste au-dessus de l'inversion, s’écarte légèrement des mesures, de manière à réduire 
l'instabilité par entraînement au sommet du nuage (CTEI). Comme beaucoup de modèles 
atmosphériques, le modèle Meso-NH est en effet particulièrement sensible aux gradients 
abrupts de l’humidité ou de la température, et cette modification permet de prévenir une 
dissipation trop rapide de la couche nuageuse simulée. 













0 5 10 15 20 25 30 35








Fig. 3.2.1    Profils du rapport de mélange en eau total rtot en g/kg (à gauche) et de 
température potentielle de l'eau liquide θl en °C (à droite). Les points 
représentent les mesures et les lignes pleines les profils initiaux de la 
simulation Meso-NH. 
 
 Le profil de vent mesuré est constant en force et direction (8 m.s−1, direction 040° 
dans la couche limite) et présente un fort cisaillement à l'inversion. Ce profil est imposé à 
l'écoulement au premier pas de temps de la simulation. Aucun forçage ou subsidence de 
grande échelle n'est appliqué. La température de l'océan est constante et égale à 294°K. 
 Le domaine de simulation et les autres paramètres de la simulation sont tels que 
décrits au chapitre précédent. 
 La simulation débute à 12h TU et dure 3 heures avec un pas de temps de 0.5 seconde. 
La couche nuageuse se fractionne assez rapidement puis se stabilise. La couche limite 
simulée s'épaisse lentement (≈ 15 m/h) par l'action de l'entraînement et du refroidissement 
radiatif au sommet du nuage. Le profil de l'énergie cinétique turbulente, des divers flux de 
température, d'humidité et de flottabilité, ainsi que le contenu total en eau liquide du 
domaine se stabilisent après 1h30-1h45 de simulation 
 La figure 3.2.2 présente un aperçu de l'iso surface à 0.1 g/m3 du champ de contenu en 
eau liquide ainsi obtenu après les 3 heures de simulation. 
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Fig. 3.2.2  Présentation de la simulation du champ nuageux observé au cours de la mission du 
9juillet de la campagne ACE-2. Le champ 3D de contenu en eau liquide produit après 3 




3.3 Validation du modèle de stratocumulus 
3.3.1  Présentation générale : 
Nous avons réalisé, d’une part, un champ tri-dimensionnel des paramètres d’état de 
l’atmosphère, et en particulier du contenu en eau liquide dans chaque maille du modèle. 
Nous disposons, d’autre part, de mesures aéroportées, mesures in situ dans la couche 
nuageuse avec le Merlin-IV et mesures par télédétection réalisées à bord du Dornier volant 
au-dessus de la couche. Un avion volant quasi-horizontalement, les données du Merlin-IV 
peuvent nous informer sur la distribution statistique horizontale des champs 
microphysiques. En revanche, il n’est pas possible de corréler des mesures effectuées à 
plusieurs niveaux et à des instants différents. La structure verticale des champs n’est donc 
pas accessible. Un radar embarqué à visée verticale et haute sensibilité (Guyot et al., 2000) 
aurait pu nous fournir cette information, mais il n’était pas mis en œuvre pendant la 
campagne. Par ailleurs, les mesures de télédétection passive, à bord du Dornier, contiennent 
une information sur les propriétés microphysiques intégrées verticalement (contenu en eau 
liquide intégré, épaisseur optique), suivant des champs uni-dimensionnels pour le 
spectromètre, ou bi-dimensionnels pour le CASI.  
 
Remarque: La validation revient à un problème de changement de dimension. Simulations et 
mesures sont de natures différentes. Nous cherchons en effet à comparer un champ 
tridimensionnel discrétisé (simulation) avec un échantillonnage unidimensionnel (données 
Merlin, données OVID) et un échantillonnage bidimensionnel (données CASI). La difficulté 
de la validation réside donc dans le choix d'outils statistiques qui limitent au maximum les 
problèmes d'échantillonnage dus à ces changements de dimension. 
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Pour palier ces difficultés, la validation de la simulation procèdera en plusieurs étapes 
complémentaires. Dans la première étape nous vérifierons que l’épaisseur du nuage simulé 
est bien conforme à celle du nuage observé. L’étape suivante nous conduira à valider les 
distributions statistiques des champs horizontaux de contenu en eau liquide simulés, depuis 
la base jusqu’au sommet du nuage, par comparaison avec des mesures in situ. Nous devrons 
alors introduire une première hypothèse sur la cohérence verticale des champs 
microphysiques, à savoir que leur recouvrement est maximum ou aléatoire. Dans la 
troisièmes étape, nous utiliserons les mesures de télédétection effectuées depuis un avion 
volant au-dessus de la couche pour valider les statistiques horizontales du contenu en eau 
liquide intégré suivant la verticale, en utilisant successivement les deux hypothèses de 
recouvrement. La quatrième étape concerne les propriétés d’échelle des champs simulées qui 
seront confrontées aux observations bi-dimensionnelles du CASI. L’étape finale consistera à 
diagnostiquer les propriétés microphysiques du nuage simulé, à partir du contenu en eau 
liquide, en utilisant successivement les deux hypothèses de mélange décrites au chapitre 
précédent. Nous serons alors en mesure de calculer le transfert radiatif et de comparer les 
radiances simulées dans le visible et le proche infra-rouge à celles qui ont été mesurées avec 
un spectromètre aéroporté. 
 
3.3.2   Validation des simulations par les mesures in-situ. 
3.3.2.1   Validation de l'épaisseur géométrique 
L'épaisseur géométrique, dans les nuages de type stratocumulus, est le premier 
facteur à prendre en compte dans la caractérisation d'un champ nuageux. Son importance est 
cruciale dans la description de ses propriétés optiques et microphysiques (voir Remarque 
suivante). 
Le jeu de données "observation in-situ" est constitué par les mesures de contenu en 
eau liquide total collectées par le King Probe. Cet instrument, monté sur le Merlin-IV, a été 
préféré aux autres sondes disponibles (compteurs de particules, diffusiomètres…) pour sa 
fiabilité, malgré une incertitude relativement grande aux faibles valeurs de LWC. Pour 
diminuer cette incertitude, nous ne prenons en compte que les valeurs supérieures ou égales 
à 0.01 g/m3. De plus, afin de réduire l'incertitude due au bruit sur les mesures, nous 
moyennons celles-ci par intervalle d'une seconde (environ 90 m). 
Cherchant à caractériser la dimension verticale du champ observé, nous ne retenons 
que les mesures effectuées lors des traversées ascendantes de la couche nuageuse. Les parties 
descendantes des "zooms" successifs sont écartées pour deux raisons: d'une part, le temps de 
réponse du King Probe introduirait un biais négatif systématique dans la détermination de 
l'altitude du sommet et de la base du nuage, et d'autre part la vitesse en descente de l'avion 
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étant plus élevée que sa vitesse ascensionnelle, la résolution verticale dans les parties 
descendantes s'en trouve dégradée et donc statistiquement moins représentative. 
L'étude de l'épaisseur géométrique porte ainsi sur vingt trois montées à travers la 
couche nuageuse. Ces traversées, bien qu'obliques (l'avion parcourt environ 8 km pour une 
ascension de 100 m), sont considérées comme autant de profils verticaux. L'un d'eux, 
documentant la traversée d'un cumulus situé sous la couche nuageuse principale, a été écarté. 
 
Remarque: l'approximation adiabatique d'une colonne nuageuse illustre bien toute 
l'importance de l'épaisseur géométrique dans la caractérisation d'un champ nuageux de type 
stratus. Ainsi, partant de la relation LWCad = Cw h (avec Cw constant et h altitude au-dessus de 
la base du nuage),  l'épaisseur géométrique H du nuage détermine le LWC au sommet du 
nuage LWCad(H) = Cw H ; le contenu eau liquide intégré sur la colonne LWPad = ½ Cw H² ; et 
en fixant une concentration en gouttelette N, l'épaisseur géométrique détermine de façon 
prépondérante l'épaisseur optique τ de la colonne :  τ ∝ N1/3 H5/3. 
 
Chaque mesure du contenu en eau liquide LWC correspond à une altitude Z mesurée 
par l'altimètre barométrique de bord. Nous définissons la hauteur de la base du nuage 
observé comme l'altitude Z1% correspondant au premier percentile de la distribution des 
altitudes Zalti_baro telles que : 
LWCKingProbe(Zalti_baro)  ≥  0.01 g/m3
L'altitude correspondant au dernier percentile (99%) de cette distribution détermine 
la hauteur du sommet du nuage. La différence entre ces deux valeurs représente l'épaisseur 
géométrique caractéristique du nuage observé (Figure 3.3.1a). 
Hobs = Z99 % -  Z1 %
L'épaisseur géométrique caractéristique de la simulation (Figure 3.3.1b) est calculée 
de la même manière. Soit la différence entre le dernier et la premier percentile de la 
distribution des altitudes des points où :  
LWCsimulé(Zmodèle)  ≥  0.01 g/m3
L'épaisseur géométrique mesurée Hobs = 205 m  et simulée Hsim = 210 m sont en bon 
accord. La simulation est donc validée du point de vue de l'extension verticale de la 
distribution de contenu en eau liquide. Notons que la différence entre les deux distributions 
suggère que le champ nuageux simulé possède un sommet plus plat. Cependant, une part de 
cette différence peut s'expliquer par un artefact des conditions de mesure ("zooms"), qui 
produisent une statistique moins riche que la simulation pour la partie supérieure de la 
couche nuageuse, partie plus concernée par les phénomènes d'entraînement/mélange. 
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Fig. 3.3.1  Détermination de l'épaisseur géométrique caractéristique du nuage a) observé (Hobs) et b) 
simulé (Hsim). H est la différence entre les altitudes du sommet et de la base du nuage définis 
respectivement comme le dernier (99%) et le premier (1%) percentile de la distribution 
cumulée des altitudes où le contenu en eau liquide est supérieur ou égal à 0.01g/m3. 
b) a) 
 
3.3.2.2  Distribution verticale de LWC dans le nuage 
Nous savons à présent que les champs de contenu en eau liquide simulé et observé se 
situent dans une couche de même extension verticale. La question est alors de savoir si la 
distribution de LWC à l'intérieur de cette couche est comparable dans les deux cas. 
La distribution verticale de LWC en fonction de l'altitude au-dessus de la base du 
nuage au cours de la campagne ACE-2 à été étudiée par Hanna Pawlowska (Brenguier et al., 
2003). Le nuage observé au cours du vol du 9 juillet est divisé en 5 tranches de 30 m 
d'épaisseur en fonction de l'altitude au-dessus de la base du nuage. Le contenu en eau liquide 
est mesuré par le Fast-FSSP au cours des ascendances/descendances successives à travers le 
nuage. En fonction de l'altitude h au-dessus de la base locale du nuage, la mesure entre dans 
la distribution statistique de LWC de l'une ou l'autre des 5 tranches. 
De façon similaire, le champ de contenu en eau liquide simulé est distribué dans 5 
couches de 30 m d'épaisseur en fonction de la hauteur h au-dessus de la base du nuage. Par 
souci de cohérence avec les méthodes de traitement des données mesurées, nous avons 
appliqué une définition locale de la base du nuage pour définir la hauteur h correspondant à 
chaque maille nuageuse : 
h = ZLWC  - Zbase
où  Zbase  correspond à l'altitude du premier pixel nuageux de la colonne telle que LWC ≥ 0.01 
g/m3. 
La figure 3.3.2 présente les densités de probabilités de LWC des 5 distributions 
correspondant aux 5 tranches. Les distributions de LWC simulés (histogrammes) sont 
superposées aux distributions de LWC mesurés (courbes bleues). Les traits pointillés rouges 
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verticaux correspondent à la moyenne du LWC simulé de chaque distribution. Les 
astérisques verts représentent les valeurs adiabatiques de contenu en eau liquide au milieu de 
chaque tranche :  
LWC ad = Cw h1/2
 
Fig. 3.3.2  Comparaison des distributions de probabilité de contenu en eau liquide par tranche de 30 m 
d'épaisseur superposées au-dessus de la base locale du nuage observé (courbes bleues) et 
simulé (histogrammes). Les lignes rouges verticales figurent les valeurs moyennes de LWC 
du modèle. Les astérisques verts correspondent aux valeurs adiabatiques de LWC au milieu 
de chaque couche. 
 
Simulation et mesures sont en bon accord. Les distributions simulées montrent 
cependant une plus grande occurrence des faibles valeurs de LWC dans les premières 
couches du nuage. Cette tendance s'amenuise vers le sommet. L'accord est bien meilleur pour 
la dernière couche, ce qui est particulièrement appréciable du point de vue radiatif, les 
propriétés optiques du nuage étant principalement déterminées par les propriétés 
microphysiques des niveaux supérieurs du nuage. 
On constate cependant, tant pour la simulation que pour les mesures, l’occurrence de 
valeurs de LWC supérieures aux valeurs prédites par l’adiabatisme. On ne peux expliquer des 
valeurs sur-adiabatiques de contenu en eau liquide que par la prise en compte de processus 
diabatiques impliquant une perte de chaleur ou un gain d'humidité. Les processus de 
mélange ayant tendance à diminuer l'humidité disponible pour la condensation, il ne peut 
s'agir que d'une perte de chaleur par rayonnement. Cependant, le refroidissement radiatif 
infrarouge n’apparaît que dans les derniers niveaux de la couche nuageuse, typiquement les 
10-20 derniers mètres. Ceci n’explique donc pas la présence de valeurs sur-adiabatiques de 
LWC dans les niveaux médians du nuage. L’explication provient nécessairement d'une sous-
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estimation du LWC adiabatique correspondant. Ce qui revient à dire que la définition utilisée 
de la base du nuage, bien que statistiquement significative, peut être localement inadaptée. 
3.3.2.3   Distribution de LWP 
A ce stade de la comparaison des composantes verticales des champs de contenu en 
eau liquide simulé et mesuré in situ, nous savons que ceux-ci se répartissent dans une couche 
d'épaisseur identique et que leur distribution par niveau à l'intérieur de cette couche est 
similaire dans les deux cas. Pour clore l'étude sur ces composantes verticales, il reste à 
explorer la cohérence spatiale du contenu en eau liquide. La question est : comment 
s'organisent les distributions par couche de LWC les unes aux dessus des autres? Existe-t-il 
une corrélation verticale des fonctions de densité de probabilité? Peut-on, connaissant une 
valeur de LWC à un niveau et la distribution de LWC dans la couche supérieure, déduire la 
valeur  du contenu en eau liquide juste au-dessus? 
 
Remarque: On peut imaginer deux nuages composés de volumes élémentaires d'air nuageux et 
d'air clair possédant, le même nombre total de volumes d'air clair. Ils peuvent avoir des 
épaisseurs égales, un rapport air clair/air nuageux identique par couche (même distribution 
verticale de contenu en eau liquide), mais présenter des aspects complètement différents. Si 
l'on distribue de façon totalement aléatoire (random over-lap) les zones d'air nuageux et les 
zones d'air clair à chaque niveau (en nombre suffisant), alors le champ nuageux apparaîtra 
comme une nappe homogène et grise. En revanche, si l'on superpose systématiquement, les 
volumes d'air nuageux de chaque couche avec ceux de la couche suivante (maximum over-
lap), jusqu'à épuisement du nombre de volumes élémentaires nuageux de chaque couche, alors 
la scène nuageuse présentera une alternance de régions nuageuses et de zones d'air clair dont 
le nombre et la taille dépendra des conditions imposées sur la corrélation des distributions air 
clair/air nuageux de chaque couche (maximum-random over-lap). Deux nuages peuvent donc 
avoir même épaisseur et même distribution verticale en eau liquide et présenter des aspects, et 
donc des propriétés radiatives complètement différentes. 
 
Ne disposant pas, dans les mesures in-situ quasi-horizontales, d'information suffisante 
sur la cohérence verticale de la distribution horizontale du contenu en eau liquide à chaque 
niveau du nuage, nous ne pouvons faire que des hypothèses sur cette cohérence verticale. 
Nous considérons donc deux hypothèses distinctes: 
• Il n'existe pas de corrélation verticale des distributions (recouvrement aléatoire). Le 
contenu en eau liquide est réparti aléatoirement sur l'horizontale en respectant les 
fonctions de densités de probabilités de LWC dans chacune des 5 couches du nuage 
observé. 
• La corrélation verticale des distributions est maximale (recouvrement maximum). La 
valeur maximale de LWC de la première couche est superposée à la valeur maximale 
de la distribution de contenu en eau liquide de la couche supérieure, et ainsi de suite 
jusqu'à la dernière couche. Le processus est ensuite répété avec la valeur de LWC du 
percentile immédiatement inférieur, etc… 
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Nous calculons ensuite le contenu en eau liquide intégré sur la verticale de chacun des 
deux champs ainsi obtenus : 
∫= H
0
dh LWC   LWP  
La distribution de densité de LWP de chacun des cas est comparé à la distribution de 
LWP calculé à partir du champ 3D de contenu en liquide simulé en omettant les zones d'air 
clair (LWP non nul). La figure 3.3.3 montre un accord bien meilleur entre la distribution du 
nuage simulé et celle issue du traitement statistique par recouvrement maximum des 
mesures in situ, qu'avec celle issue de la méthode de recouvrement aléatoire. 
Ce résultat illustre la cohérence verticale de la distribution du contenu en eau liquide 
du champ nuageux, conséquence directe de la verticalité du processus convectif. Même dans 
un nuage faiblement convectif comme le stratocumulus, la structure s'organise 
préférentiellement de façon cellulaire. Au cœur d'une cellule nuageuse, l'air chaud et humide 
s'élève, la vapeur d’eau se condense et la flottabilité de la cellule convective est renforcée par 
libération de chaleur latente. Les parties ascendantes sont donc les zones où le contenu en 
eau liquide est le plus élevé. 
 
 
Fig. 3.3.3  Fonction de densité de probabilité de contenu en eau liquide 
intégré sur la verticale (LWP). Du champ simulé (en noir), du 
champ observé calculé suivant la méthode de recouvrement 
aléatoire (en jaune) et suivant la méthode de recouvrement 
maximum (en bleu). 
 
Sur les bords, l'air nuageux est mélangé à l'air environnant moins humide, où, une 
flottabilité négative est produite par évaporation. Les parties descendantes du champ 
nuageux sont donc celles de moindre contenu en eau liquide. 
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Ainsi, en l'absence d'un fort cisaillement du vent horizontal, il y a une grande 
corrélation verticale du contenu en eau liquide, et on s'approche d'une distribution de LWP 
obtenue par l'hypothèse de recouvrement maximum. 
3.3.2.4    Résumé 
Ce paragraphe conclu la première étape de la validation de la simulation. Le but en 
était de comparer statistiquement les propriétés microphysiques du nuage simulé avec les 
propriétés microphysiques du nuage observé déduites des mesures in-situ. Nous nous 
sommes ainsi assurés que le champ nuageux simulé et le champ observé possèdent bien la 
même épaisseur géométrique et des distributions statistiques comparables de contenu en eau 
liquide, dans chaque couche, de la base au sommet. Nous savons de plus que cette 
distribution présente une forte cohérence verticale, analogue à celle que produirait le 
recouvrement maximum des valeurs de contenu en eau liquide dans chaque couche. Il reste à 
présent à comparer les propriétés d’échelle des champs nuageux simulés et observés. 
 
3.3.3   Validation des échelles caractéristiques 
Les propriétés optiques d’un champ nuageux sont directement liées à son niveau 
hétérogénéité. Cette hétérogénéité est définie comme la résultante de la variabilité 
microphysique et la variabilité macrophysique du nuage. 
La composante microphysique de l’hétérogénéité est relative à la distribution en 
nombre et en taille des gouttelettes nuageuses, l'évolution de cette distribution suivant la 
verticale, le type et le niveau de mélange. Ce volet a été abordé précédemment.  
La composante macrophysique de l’hétérogénéité concerne la distribution spatiale et 
la structure du champ de contenu en eau liquide. Comment s’effectue la répartition spatiale 
des zones nuageuses et des zones claires ? Le nuage est-il réparti en bandes ou en cellules ? 
Ces structures sont-elles regroupées ou dispersées ? Quelles sont la forme et la distribution 
en taille des cellules ? Autant de questions dont les réponses définissent les propriétés 
d’échelles d’un champ nuageux. 
Dans un premier temps nous présenterons différents outils rencontrés dans la 
littérature décrivant l’hétérogénéité spatiale d’un champ. Puis nous détaillerons l’application 
des outils choisis sur le champ de stratocumulus simulé et observé.  
La caractérisation des propriétés d’échelles de la simulation Méso-NH puis leur 
comparaison avec les propriétés d’échelles des champs nuageux observés lors de la campagne 
de mesure nous permettra de valider notre méthode de production de scènes nuageuses 
réalistes sur ce cas de stratocumulus. Nous avons cependant conscience des limitations de 
cette démarche. L’hétérogénéité macrophysique est une propriété statistique. Or les 
simulations ont une résolution spatiale restreinte aux petites échelles par la taille de la maille 
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(50 m) et par la taille du domaine aux grandes échelles (10km), bien que cette dernière 
contrainte soit tempérée par le caractère cyclique des limites du domaine. 
Ces résolutions sont à comparer avec les échelles couvertes par les mesures. Les 
données ont été collectées le long d’un quadrilatère de 60km de coté sur 2km de large pour 
une taille de pixel des radiomètres de l’ordre de la dizaine de mètre. La statistique des 
modèles est donc beaucoup plus pauvre que celle autorisée par les données ACE-2. 
 
Remarque : dans le cadre du transfert radiatif, la notion d’hétérogénéité macrophysique d'une 
scène nuageuse est intrinsèquement visuelle, puisqu’elle relève de l’aspect d’un champ 
bidimensionnel. Cette notion apparaît lorsqu’il s’agit de décrire une image. Ceci souligne 
l’importance radiative de ces paramètres descriptifs, de même que la difficulté à définir des 
critères objectifs significatifs et mesurables. La question est : Ces deux nuages sont 
visuellement différents, mais en quoi sont-ils différents ? 
 
3.3.3.1   Description de l’hétérogénéité d’un champ nuageux 
Il existe de nombreux outils permettant de décrire une distribution spatiale complexe 
à l’aide d’un ou de quelques paramètres. Nous présentons ici quelques-unes unes des 
principales méthodes utilisées pour le traitement d’images ou de champs 2D. 
 Dimension fractale d’un champ. 
À cause de l’apparence « fractale » des nuages (reproduction à de nombreuses 
échelles d’un motif simple) la description mathématique fractale a été et est encore 
fréquemment utilisée soit pour définir l’hétérogénéité d’un champ nuageux soit pour 
produire un champ nuageux de manière stochastique. Il s’agit de façon la plus simple de 
décrire un objet complexe, supposé fractal. Un seul nombre, la dimension fractale au sens de 
Hausdorff (Hausdorff, 1919) permet théoriquement de définir le niveau d’hétérogénéité de 
cet objet. Si la génération de scènes nuageuses par cette méthode est visuellement 
satisfaisante, il s’avère cependant difficile de décrire ainsi l’hétérogénéité d’un champ 
observé. Les tests de sensibilité concernant la mesure de la dimension fractale, par la 
méthode dite "box counting", de divers champs nuageux simulés ont montré que ce 
paramètre est incapable d’effectuer convenablement la distinction entre des scènes de 
structures visuellement très différentes. Une étude récente (Brewer and Di Girolamo, 2004) 
montre à l’appui de ces résultats que le calcul de la dimension fractale d’une scène nuageuse 
n’est ni robuste ni réellement instructif quant à la description de cet objet. 
 Analyse en ondelettes 2D 
L’analyse en ondelettes sur un champ 2D permet d’avoir une information à la fois 
spatiale et spectrale (position et dilatation ou fréquence) de la répartition d’une forme de 
base analysante. Cette analyse dépend donc premièrement du choix de cette forme 
analysante. Le résultat de cette méthode est extrêmement riche en informations. Ainsi 
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l’analyse en ondelettes d’un champ bidimensionnel va produire une matrice quadri-
dimensionnelle. Il est donc difficile d’en extraire une information simple sur la structure du 
champ initial, et le résultat est malaisé à interpréter. 
 Analyse en transformée de Fourier (2D, Polaire, pente spectrale) 
Plus aisées à manipuler, ces méthodes sont basées sur la convolution d’un champ avec 
un spectre d’ondes sinusoïdales 2D. On cherche à quantifier les caractéristiques des 
structures cohérentes, comme la direction privilégiée et une longueur d’onde caractéristique. 
Une transformée de Fourier inverse permet théoriquement d’obtenir une longueur 
caractéristique du champ analysé. Cependant ces méthodes se sont avérées limitées et 
inadaptées pour des champs complexes comme des ondes croisées ou des formes cellulaires 
qui sont justement les structures les plus couramment observées dans les scènes de nuages 
de couche limite. L’analyse en transformée de Fourier d’un champ d’autocorrélation peut 
cependant  constituer un outil puissant dans certains cas comme les organisations en bandes. 
Cette technique n’a toutefois pas été explorée au cours de notre étude. 
 
Remarque : À partir de la transformée de Fourier, une analyse en spectre de puissance du 
champ étudié peut fournir une information sur l’organisation du champ. Pour un champ 
nuageux issu de processus turbulents, le spectre de puissance en échelle logarithmique doit 
présenter une pente sensiblement égale à –5/3 d’après l’approche proposée par Kolmogorov 
(Kolmogorov, 1941). Cette approche théorique semble être confirmée vers les grandes 
échelles par le traitement de champs de radiances satellitales (Cahalan et Snider, 1989 ; Davis 
et al., 1997). Cependant la valeur de cette pente fluctue passablement en fonction des cas 
d’études, de l'algorithme de traitement des radiances, et de l’instrument utilisé ; de même que 
l’échelle et l’intensité du changement de la valeur de la pente observée vers les petites 
échelles et attribuée au lissage radiatif 3D (Marshak et al., 1995 ; Davis et al., 1997 ; Cahalan 
et Snider, 1989 ; Barker, 1996 ; Barker and Davies, 1992 ; Schröder et al.,2004 ; Brewer and 
Di Girolamo, 2004). 
 Analyse en niveaux de gris (Grey Scale Analysis) 
Ce type d’analyse est directement issu des techniques de traitement d’images. Il s’agit 
de faire correspondre à chaque pixel du champ à étudier une valeur comprise entre 0 et 255 
(d’où le nom d’analyse en niveaux de gris), et d’analyser le champ obtenu à partir du 
traitement statistique de la probabilité d’apparition de chaque niveau de gris, ou de la 
probabilité d’avoir un niveau de gris pour chaque pixel connaissant celui des pixels voisins, 
etc. Divers filtres et algorithmes sont utilisés, décrivant des grandeurs comme l’énergie, 
l’entropie, le contraste et la moyenne calculés à partir de la matrice de co-occurrence d’une 
image. Cette analyse peut être très utile pour la définition et l’identification de la texture de 
l’image ou d’une région de l’image. Cette technique peut permettre, par exemple, d’identifier 
des types de nuages différents selon leur texture. Cependant, l’interprétation physique des 
grandeurs calculées est complexe, et l’identification d’une structure cohérente ou d’une 
invariance d’échelle est malaisée. 
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 Fonction d’autocorrélation spatiale 2D (ACF2D) 
L’autocorrélation 2D n’est autre que l’analyse d’un champ par lui-même. Il s’agit de 
faire translater à chaque pas la forme analysante (le champ lui-même) d’un vecteur de 
coordonnées (p,q) et de calculer son coefficient de corrélation avec le champ initial. Les 
coefficients d’autocorrélations sont maxima lorsque la forme analysante (le champ décalé) et 
le champ initial varient en phase. Cette méthode fait donc ressortir les propriétés d’auto 
similarité d’un champ. Cette méthode est particulièrement adaptée pour la définition d’une 
longueur caractéristique d’un champ et pour l’étude de structures cellulaires. Nous avons 
donc utilisé ce type d’analyse pour l’étude de l’hétérogénéité spatiale des champs nuageux, 
aussi bien simulés que mesurés, à partir des champs de réflectances au Nadir 
correspondants. 
Soit R(i,j) le champ initial à analyser; la première étape consiste à normaliser le 
champ : 
σ R
R - j)R(i,  j)F(i, =      (3.3.1) 
Où R  et σR sont respectivement la moyenne et l’écart type de R(i,j). 
 
Soit M et N les dimensions du champ initial, la matrice des coefficients 
















  q)(p,C    (3.3.2) 
Où (p,q) sont les coordonnées du vecteur déplacement, i.e. le décalage entre les deux champs. 




1  C  0 ≤≤       (3.3.3) 
L’interprétation de la matrice des coefficients est relativement simple et directe, 
puisque qu’elle ne fait intervenir que la notion de déplacement spatial. Pour cette raison, 
l’étude de la matrice d’autocorrélation 2D a été retenue pour la caractérisation des propriétés 
d’échelles des champs simulés et observés. 
 Analyse par régions nuageuses. 
Cette dernière technique s’inspire directement des techniques de traitement d’image 
et de reconnaissance de forme utilisées par exemple en imagerie médicale. Il s’agit dans un 
premier temps d’apposer un masque, ou filtre, binaire, sur le champ à étudier. Dans notre 
cas, il convient de séparer les zones nuageuses des zones d'air clair ; puis, à l’aide d’un 
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algorithme approprié, d’isoler une à une les régions ainsi définies, et d’en calculer la surface 
et le périmètre en terme de pixels. Le rapport du périmètre au carré sur la surface, appelé 
compacité, nous donne une information sur la forme de ces régions. La compacité minimale 
est celle du disque, égale à 4π ; et plus la région possède une forme allongée, plus sa 
compacité est grande. Dans le cas d’une région aux bords très découpés, la compacité se 
ramène à une mesure de sa fractalité. 
Cette méthode nous permet de classer les différentes régions nuageuses selon leur 
dimension, d’en définir une surface et une compacité moyennes et ainsi de distinguer les 
scènes nuageuses entre elles. Cependant, pour une statistique robuste, la technique dépend 
du nombre de cellules identifiées, et donc de la surface totale du champ étudié. De plus, la 
compacité dépend de l'échelle considérée et donc de la taille du pixel. 
Les données du spectromètre-imageur CASI sont les seules données 2D collectées au 
cours de la campagne ACE-2 à une échelle comparable à celles des simulations. Ces données 
documentent des bandes de 60 x 2 km². Par conséquent, toutes les cellules de taille 
supérieure à 2 km, ou tronquées au cours de l’acquisition, induiront un biais sur la statistique 
des régions nuageuses. La méthode d'analyse par régions nuageuses ne peut donc pas être 
utilisée pour l’étude des champs nuageux observés. 
3.3.3.2  Propriétés d’échelles du champ nuageux simulé 
Les propriétés d'échelles du champ nuageux simulé sont déterminées à partir du 
champ de réflectances au Nadir, simulé à 754 nm par SHDOM. Les tests de sensibilité 
montrent néanmoins que la caractérisation des propriétés d'échelles peut être faite sur 
d'autres champs 2D comme le Liquid Water Path ou l'épaisseur optique sans que les résultats 
s'en trouvent modifiés, en raison de la grande corrélation entre ces différents champs. Le 
choix de la concentration de gouttelettes, de la paramétrisation du mélange ou de la longueur 
d'onde n'ont pas d'influence sur le calcul des propriétés d'échelles de la simulation. 
 Fonction d’autocorrélation 
La simulation présente une structure macrophysique hétérogène montrant un 
agencement relativement régulier de cellules convectives de grande taille. La figure 3.3.4 
représente le champ de réflectances au Nadir, à la longueur d’onde de 754 nm, normalisé 
selon l’équation (3.3.1), avec schéma de mélange hétérogène et une concentration en 
gouttelettes nuageuses nominale de 256 cm-3. 
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Fig. 3.3.4  Champ de réflectances normalisées, en %, simulées au 
Nadir avec N=256 cm-3 et schéma de mélange 
hétérogène. Les flèches pleines et pointillées 
représentent quelques longueurs caractéristiques de 
structures remarquables. 
 Choix du masque de nuage 
Comme nous l’avons vu, un des objectifs de l’étude des propriétés d’échelle des scènes 
de stratocumulus est la validation de la simulation LES par comparaison avec les scènes 2D 
de radiance au Nadir mesurées par le CASI au cours de la campagne. Nous devons donc 
utiliser des données comparables. Les champs de réflectances simulées au Nadir à la même 
longueur d’onde (754 nm) sont transformés en champs de radiances en utilisant les valeurs 
de constante solaire mesurées par Thullier et al. (1998). 
Il s’agit ensuite d’utiliser une méthode d’identification des zones nuageuses 
communes aux observations et aux simulations, notamment afin de s’affranchir des effets de 
réflexion sur la surface de la mer qui ne sont pas pris en compte dans les simulations. Pour 
cela, nous utilisons la méthode de détection de pixels nuageux à haute résolution développée 
par M. Schröder (Schröder et al., 2002), sur les champs simulé et observé. Cette méthode fait 
appel à un réseau de neurones artificiels, avec pour entrées les radiances à 754 nm et certains 
facteurs de textures basés sur les techniques d’analyse en niveaux de gris. Chaque pixel reçoit 
une valeur comprise entre 0 et 1 correspondant à la probabilité de présence du nuage à cet 
endroit. Une valeur égale ou supérieure à 0,8 définit un pixel nuageux. 
Ce réseau de neurones a été "entraîné" à l’aide de champs de radiance mesurés par le 
CASI. L’utilisation de cette technique sur des champs simulés peut donc induire un biais sur 
la détection des pixels nuageux. Ainsi les facteurs de texture calculés sur les champs simulés 
sont parfois inférieurs aux valeurs minimales qui ont été utilisées pour entraîner le réseau de 
neurones; obligeant l’algorithme d’identification des pixels nuageux à extrapoler sa fonction 
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de restitution, ce qui peut conduire à des erreurs importantes (Krasnopolsky et Schiller, 
2003). 
 Cependant, les études de sensibilité effectuées sur la fraction nuageuse restituée, pour 
différentes valeurs d'épaisseur optique, ont montré que la technique reste très performante et 
l’identification d’un pixel comme "nuageux" correspond à une valeur seuil d'épaisseur 
optique de 1,31 ± 0,15 ; épaisseur optique due à l'absorption/diffusion de Rayleigh comprise. 
 Afin de pouvoir ultérieurement comparer les champs de radiance simulé et observé, 
nous multiplierons systématiquement chaque valeur par la valeur du masque nuageux, 0 ou 
1, restitué par le réseau de neurones. 
 Interprétation de la fonction d'autocorrélation. 
A partir des champs de radiance 2D pondérés par le masque nuageux, nous extrayons 
la matrice d'autocorrélation 2D suivant l'équation (3.3.2) pour des vecteurs déplacements 
V(p,q) tels que 0 ≤ p ≤ M et –N ≤ q ≤ N où M et N sont les dimensions du champ de radiance 
(200x200 pixels de 50m de côté). La figure 3.3.5 montre la matrice des coefficients 
d'autocorrélation (en %) du champ de radiance correspondant à la figure 3.3.4. 
Le point de coordonnées (0,0) a une valeur toujours égale à 100% puisqu'il s'agit du 
coefficient de corrélation du champ avec lui-même, sans translation. 
Nous remarquons que la méthode détecte bien le caractère cyclique des limites du 
domaine de simulation, puisque les maxima des coefficients d'autocorrélation se retrouvent 
pour des valeurs de translation de l'ordre de la taille du domaine en X et Y (10 km). 
Des maxima locaux dans la fonction d'autocorrélation 2D s'observent pour des 
déplacements correspondant à une certaine répétitivité de structures cohérentes présentes 
dans le champ initial. Deux exemples de ces structures et leur représentation respective dans 
la matrice d'autocorrélation sont matérialisés par les flèches pleines et pointillées des figures 
3.3.4 et 3.3.5. 
La fonction d'autocorrélation 2D permet donc non seulement d'identifier des 
longueurs caractéristiques de structures auto-similaires d'un champ, mais donne aussi une 
information sur la direction privilégiée de ces structures. 
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Fig. 3.3.5   Matrice des coefficients d'autocorrélation, en pourcentage, obtenus pour le champ nuageux 
simulé. Les coordonnées de chaque pixel correspondent aux coordonnées du vecteur de 
translation (ici en km). La figure étant à symétrie centrale, seuls les coefficients 
d'autocorrélation pour une translation positive selon l'axe des X sont montrés. Les flèches 
pleines et pointillées représentent des vecteurs-translation correspondant à des structures 
similaires du champ initial (voir fig. 3.3.4). 
 
Calcul des longueurs caractéristiques  
L'information directionnelle sur l'organisation spatiale des scènes nuageuses n'est 
cependant pas appropriée dans notre effort de caractérisation de l'organisation spatiale des 
champs simulés. En effet, il n'y a pas de notion de direction comparable entre les 
observations et la simulation. Il convient donc d'extraire de la fonction d'autocorrélation une 
information minimale suffisante pour caractériser la structure de l'ensemble du champ. Dans 
notre étude, cette information est réduite à deux longueurs caractéristiques par champ. La 
première, que nous nommerons L1, définie la dimension typique d'une cellule nuageuse; la 
seconde, désignée L2, représente la distance caractéristique entre deux cellules voisines. 
Dans un premier temps, nous moyennons la fonction d'autocorrélation 2D intégrée 
sur toutes les directions. La figure 3.3.6 montre cette fonction d'autocorrélation "radiale". 
Dans l'hypothèse où les cellules nuageuses ont une taille et une distribution homogènes, le 
premier minimum de cette fonction d'autocorrélation 1D coïncide avec la corrélation entre les 
maxima et les minima les plus proches dans le champ étudié. La distance correspondante 
répond donc à la définition de la longueur caractéristique L1. De même, le premier maximum 
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suivant de la fonction (ou premier "rebond") correspond à la distance entre les maxima (ou 
minima) les plus proches dans le champ initial, soit une mesure de L2. 
 
 
Fig. 3.3.6 Fonction d'autocorrélation moyenne intégrée sur toutes les directions. 
Le premier minimum correspond à la longueur caractéristique L1, représentant 
la dimension typique d'une cellule nuageuse du champ. Le premier maximum 
suivant correspond à la distance caractéristique entre deux cellules voisines, L2.
 
Les longueurs caractéristiques doivent répondre à deux critères: 
 Pour éliminer les artefacts dus à la taille du domaine de simulation ou d'observation, 
leur valeur ne doit pas dépasser la moitié de la longueur de ce domaine, soit: 
0 ≤ L1, L2 ≤ 5 km 
 Dans l'hypothèse d'une organisation cellulaire isotrope, les longueurs caractéristiques 
ne doivent pas présenter de dépendance directionnelle. 
 
Ce deuxième critère est difficile à respecter en utilisant la technique de la fonction 
d'autocorrélation moyenne radiale. Les études de sensibilité montrent que L1 ne dépend pas 
de la direction choisie, ce qui confirme une organisation de type cellulaire, alors que L2 y est 
beaucoup plus sensible. En effet, le recouvrement de plusieurs maxima locaux plus ou moins 
proches suivant la direction peux induire un biais important dans la détection des longueurs 
caractéristiques. Nous avons donc choisi de porter l'étude statistique sur les longueurs elles-
même plutôt que sur la fonction d'autocorrélation : 
La fonction de corrélation 1D est calculée suivant chaque ligne (suivant X) et chaque 
colonne (suivant Y) du domaine de simulation, puis les longueurs L1 et L2 sont calculées 
pour chacune de ces lignes et colonnes. Les longueurs caractéristiques du champ simulé sont 
alors données par la moyenne des longueurs ainsi extraites. 
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Le tableau 3.3.1 résume les résultats de l'étude des propriétés d'échelles selon la 
méthode présentée ci-dessus.  
 
 
L1 suivant X 2,02 ± 0,95 km 
L2 suivant X 2,95 ± 1,24 km 
L1 suivant Y 1,97 ± 0,71 km 
L2 suivant Y 2,99 ± 1,28 km 
L1 moyen 2,00 ± 0,84 km 
L2 moyen 2,97 ± 1,12 km 
 
Tableau 3.3.1 Propriétés d'échelles du nuage simulé. L1 représente la dimension 
typique des cellules convectives; la longueur L2 représente la distance 
caractéristique entre deux cellules voisines. L1 et L2 sont donnés par la moyenne 
des longueurs caractéristiques calculées pour chaque ligne et colonne du domaine 
de simulation. L'incertitude correspond à l'écart type de cette distribution. Le 
tableau montre le calcul de L1 et L2 suivant l'axe X, l'axe Y, et en moyenne sur les 
deux directions. Les valeurs moyennes représentent les propriétés d'échelle 
typiques du champ nuageux simulé.  
 
L'incertitude sur les longueurs caractéristiques est grande; elle provient 
principalement de la technique utilisée pour sa détermination, et non des problèmes de 
directions privilégiées éventuelles des structures du champ, comme le montre le calcul de L1 
et L2 suivant les deux axes orthogonaux X et Y. 
 
Remarque concernant les longueurs caractéristiques: 
Le tableau 3.3.1 indique que le rapport L2/L1 semble être constant quels que soient la 
direction et le cas pris en compte pour son calcul. Ce rapport est un indicateur important de 
l'organisation structurelle du champ nuageux. Le tableau 3.3.2 montre les valeurs de ce 
rapport pour la simulation. Ces résultats montrent que la structure du champ simulé n'est 
pas chaotique et s'organise en cellules régulièrement distribuées capables de paver l'espace. 
Le stratocumulus est un nuage faiblement convectif. En l'absence de perturbation 
significative, et lorsque la hauteur de la couche limite n'est pas trop importante, les cellules 
convectives qui le composent ont alors tendance à s'organiser suivant une structure proche 
de celle dite de Bénard, qui consiste en un agencement régulier de cellules convectives 
hexagonales. Par analogie, nous pouvons avancer une interprétation géométrique des 
longueurs caractéristiques et de leur rapport entre elles : 









Dans le cas d'une structure hexagonale compacte et régulière, le rapport L2/L1 est 
égal à la racine carrée de 3, soit 1,73. Pour comparaison, nous avons inclus dans le tableau 
3.3.2 les résultats obtenus pour une distribution homogène de cellules hexagonales régulières 
et identiques. Le rapport calculé est celui attendu. La technique de restitution des longueurs 
caractéristiques est donc cohérente. Les valeurs inférieures du rapport L2/L1 calculées pour 
le nuage simulé indiquent alors que le modèle des cellules de Bénard n'est pas suffisant pour 
décrire le champ observé, qui présente une structure plus hétérogène et plus compacte. 
 
 
Modèle L.E.S. Hexagones 
L2/L1 selon X 1,52 ± 0,37 1,65 ± 0,28 
L2/L1 selon Y 1,52 ± 0,34 1,87 ± 0,35 
L2/L1 moyen 1,52 ± 0,35 1,76 ± 0,33 
 
Tableau 3.3.2 Valeurs du rapport d'échelles L2/L1 calculé pour chaque ligne ou 
colonne du champ initial correspondant. Les valeurs présentées sont les moyennes 
des rapports obtenus suivant l'axe X, l'axe Y et en moyenne sur ces deux directions. 
L'incertitude est représentée par l'écart type de chaque distribution. La dernière 
colonne contient les résultats obtenus avec un champ homogène composé 
d'hexagones réguliers. 
 
3.3.3.3  Propriétés d'échelles du champ nuageux observé 
 Présentation des données utilisées 
Cette étude porte sur les données de radiances à 754 nm collectées par le CASI au 
cours de la journée du 9 juillet. Elles sont divisées en 12 bandes (ou legs) de 60 km de long 
sur 2 km de large. Chaque Leg est divisé en 4 à 6 sections de 10 km de long représentant 
chacune une matrice de radiances de 512 pixels de large sur environ 850 le long de la 
trajectoire de l'avion. 
Comme le montre la figure 3.3.7 représentant quelques unes de ces sections, l'aspect 
du champ de stratocumulus observé est extrêmement variable; certaines sections étant 
presque entièrement constituées d'air clair (Fig.3.3.7a), d'autre entièrement nuageuses 
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(Fig.3.3.7d), avec une grande variabilité de structures entre ces deux extrêmes (Fig.3.3.7b et 
c). 
    
Fig.3.3.7 Exemples de sections extraites des données de radiances 754nm du CASI. "CF" 
désigne la fraction nuageuse correspondante déterminée par le masque nuageux 
(voir texte). 
 Longueurs caractéristiques des champs de radiances observées 
Pour chaque section, nous calculons une longueur caractéristique définie comme la 
moyenne des longueurs L1 obtenues pour chaque colonne de radiance dans la direction du 
vol suivant la méthode utilisée pour les radiances simulées. La direction orthogonale au vol 
n'est pas prise en compte puisqu'elle n'autoriserait la restitution que de longueurs inférieures 
au kilomètre. 
L'hétérogénéité des champs observés est nécessairement plus grande que dans les 
simulations, pour plusieurs raisons: 
 Artefacts de mesure et d'échantillonnage. Par exemple, une section  prise à cheval 
entre une grande zone d'air clair et une zone d'air nuageuse va biaiser la restitution 
des longueurs caractéristiques. 
 Résolution des mesures (4×13 m²) qui est bien supérieure à la résolution des 
simulations (50×50 m²).  
 Existence possible, dans le champ observé, de structures d'échelle supérieures à 
10km, donc non résolues par les simulations, qui peuvent perturber les structures 
d'échelle inférieure. 
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La technique de restitution des longueurs L1 s'est en fait révélée peu sensible à ces 
facteurs perturbateurs. Cependant, la méthode de détermination de L2 y est beaucoup plus 
sensible et sa valeur peut être grandement sous-estimée pour certaines sections du vol. 
Les longueurs L1 et L2 calculées présentent une grande variabilité selon les sections, à 
l'instar de la variabilité de leurs aspects visuels (figure 3.3.7). 
En définitive, les longueurs caractéristiques L1 et L2 de la totalité du champ nuageux 
observé sont définies comme la moyenne des longueurs L1 et L2 des sections du vol. Les 
écarts-types de ces distributions représentent l'incertitude sur la détermination des 
longueurs caractéristiques du champ nuageux observé. Le tableau 3.3.3 compare ces résultats 
avec les longueurs caractéristiques du champ nuageux simulé. 
 
 
 Champ nuageux observé Champ nuageux simulé 
L1 moyen 2,64 ± 1,02 km 2,00 ± 0,84 km 
L2 moyen 2,99 ± 1,04 km 2,97 ± 1,12 km 
 
Tableau 3.3.3 Comparaison des propriétés d'échelles des champs nuageux 
observés et simulés. L1 représente la dimension typique des cellules convectives; la 
longueur L2 représente la distance caractéristique entre deux cellules voisines. 
 
On remarque que la taille caractéristique des cellules convectives du champ nuageux 
observé est supérieure à celle du champ simulé. Cependant, l'écart entre ces valeurs est inclus 
dans leurs incertitudes respectives. Les tailles caractéristiques des cellules restent donc 
comparables. 
En revanche, la distance caractéristique entre les cellules du champ nuageux observé est 
très proche de  celle du champ simulé. Néanmoins, cette adéquation est à relativiser compte 
tenu des nombreuses sources d’erreur précédemment discutées sur la détermination de L2 
pour le champ nuageux observé. 
 
3.3.4   Comparaison des champs de réflectances 
Nous disposons maintenant d’un champ tri-dimensionnel de contenu en eau liquide. 
Pour effectuer une simulation du transfert radiatif, il nous faut aussi connaître la distribution 
dimensionnelle des gouttelettes, qui est nécessaire au calcul de leurs propriétés optiques. Une 
simulation avec microphysique détaillée, dans laquelle la distribution dimensionnelle est 
explicitement simulée, n’est pas possible, ou du moins trop coûteuse, dans la configuration 
actuelle du modèle. Il nous faut donc diagnostiquer cette distribution dimensionnelle à partir 
du seul contenu en eau liquide. 
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Deux étapes nous permettront d’atteindre cet objectif. Dans un premier temps, la 
distribution dimensionnelle des gouttelettes est calculée en fonction de l’altitude au-dessus 
de la base du nuage à partir d’un modèle de croissance adiabatique. Dans toutes les mailles 
où le contenu en eau liquide est inférieur au maximum adiabatique, il faut ensuite évaporer 
ces gouttelettes, comme dans un processus de mélange entre l’air nuageux adiabatique et l’air 
extérieur plus sec. A ce niveau, il nous faut introduire une nouvelle hypothèse, relative à la 
nature du mélange. Comme pour le recouvrement vertical du contenu en eau liquide, nous 
supposerons deux cas extrêmes, à savoir un schéma de mélange hétérogène, dans lequel le 
rayon de chaque gouttelette reste constant, tandis que leur concentration diminue, ou un 
schéma de mélange homogène, dans lequel la concentration reste constante, tandis que les 
rayons des gouttelettes diminuent suivant l’équation de croissance/évaporation par diffusion 
de vapeur. Notons que les observations à micro-échelle suggèrent que le schéma de mélange 
hétérogène est le plus réaliste, tout particulièrement dans les nuages stratocumulus ou 
l’intensité de la turbulence est réduite (Burnet et Brenguier, 2006). 
Détermination du nuage adiabatique de référence et schéma de mélange 
L'altitude de la base du nuage est donnée comme précédemment par le premier 
percentile de la distribution des altitudes de tous les pixels nuageux du modèle :  
Zbase = 727 m 
Cette hauteur de base du nuage conditionne la valeur du contenu en eau liquide 
maximum et la distribution dimensionnelle des gouttelettes en fonction de l’altitude. Dans la 
figure 3.3.8, cette valeur maximale, représentée par une ligne noire, est comparée à la 
distribution statistique du contenu en eau liquide à chaque niveau de la simulation. Cette 
figure montre que la plupart des valeurs de contenu en eau liquide sont sous-adiabatiques. 
Pour calculer la distribution dimensionnelle adiabatique à chaque niveau, il nous faut 
aussi fixer la concentration maximale des gouttelettes Nad du nuage de référence adiabatique. 
La concentration maximale de gouttelettes nuageuses mesurée au cours de la journée du 9 
juillet est de 440 cm-3 (H. Pawlowska and J-L. Brenguier, 2000). 
 Cependant, la concentration maximale ne représente pas une valeur caractéristique 
(statistiquement significative) du champ nuageux. Pour cela, nous introduisons une 
concentration qui reflète le processus d’activation des CCN, Nact, correspondant à la valeur 
moyenne de la concentration des gouttelettes dans les parties les plus adiabatiques du nuage 
(H. Pawlowska and J-L. Brenguier, 2003). Ces noyaux nuageux "adiabatiques" sont identifiés 
suivant 3 critères : 
 Contenu en eau liquide supérieur ou égal à 90% du LWCad estimé localement pour 
chaque profil nuageux. 
 Pas de précipitations. 
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 Altitude locale au-dessus de la base comprise entre 0.4 et 0.6 fois l'épaisseur 
géométrique maximale du nuage. 
 
 
Figure 3.3.8   Distribution par niveau du contenu en eau liquide des colonnes nuageuses 
du modèle. Chaque point correspond à un pixel nuageux. Les barres 
colorées représentent les percentiles de chaque distribution par tranche 
de 5%, de 5% à 95%. Les croix noires indiquent le contenu en eau 
liquide moyen par niveau. Le segment de droite représente le profil de 
contenu en eau liquide du nuage adiabatique de référence. 
 
Nact correspond à la concentration de gouttelettes qui résulte de l’activation des noyaux de 
condensation nuageux. Pour le 9 juillet : 
Nact = 256 cm-3
Par soucis de cohérence, la concentration en gouttelettes Nact de notre modèle de 
nuage doit correspondre à la concentration typique Nact du nuage mesuré. 
Dans le schéma de mélange homogène, la concentration ne varie pas dans le champ 
nuageux. Dans le schéma de mélange hétérogène, plus réaliste, elle varie 
proportionnellement au rapport entre le contenu en eau liquide et sa valeur adiabatique. 
Nous choisissons donc la concentration maximale Nad du nuage adiabatique de référence de 
manière à ce que la concentration typique Nact calculée selon les critères ci-dessus, soit 
identique pour le modèle de nuage avec la paramétrisation hétérogène et pour le nuage 
observé. Cela conduit à: 
Nad = 470 cm-3
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Disposant du contenu en eau liquide adiabatique et de la distribution dimensionnelle 
de gouttelettes correspondante, nous pouvons maintenant calculer la distribution 
dimensionnelle dans chaque maille du domaine de simulation. Avec le schéma de mélange 
homogène, nous calculons la valeur du paramètre β² , telle que le contenu en eau liquide 
intégré sur la distribution soit égal au contenu en eau liquide dans la maille (voir section 
2.2.1). Avec le schéma de mélange hétérogène, la distribution dimensionnelle est inchangée, 
seule la concentration totale est réduite jusqu’à ce que les deux contenus en eau liquide soient 
égaux. Nous pouvons maintenant calculer les propriétés optiques des gouttelettes dans 
chaque maille du domaine de simulation. 
Simulation du transfert radiatif 
Le nuage adiabatique de référence, plus la paramétrisation du mélange déterminent 
entièrement le champ 3D granulométrique de gouttelettes. Le champ 3D des propriétés 
optiques du modèle de nuage (coefficients d'extinction, albédos de diffusion simple, fonctions 
de phase) sont ensuite calculés à l'aide de la théorie de Mie suivant la méthode décrite au 
chapitre 2. 
Nous simulons ensuite le transfert radiatif monochromatique à l'aide du modèle 
SHDOM, en visible (λ = 754 nm) et proche infrarouge (λ = 1535 nm), à travers le nuage 
simulé, en utilisant successivement les deux paramétrisations du mélange, le champ 
bidimensionnel de réflectances au nadir est enfin calculé au dernier niveau du modèle, à la 
même résolution horizontale (50 m) que la simulation. 
Comparaison des champs de réflectances 
 Nous comparons la distribution du champ de réflectances simulées et la distribution 
du champ de réflectances observés. Le jeu de données des réflectances simulées est constitué 
des valeurs, en visible et proche infrarouge, identifiées comme correspondant à des pixels 
nuageux par le masque nuageux décrit précédemment. Le jeu de données des réflectances 
observées contient les mesures, dans les mêmes longueurs d'ondes, du spectromètre OVID 
pour les douze Legs du vol du 9 juillet. 
 La figure 3.3.9 compare la distribution des réflectances simulées pour le modèle de 
nuage avec la paramétrisation hétérogène du mélange et la distribution des réflectances 
mesurées. La figure 3.3.10 compare ces distributions pour le modèle de nuage avec la 
paramétrisation homogène du mélange. 




Figure 3.3.9  Hypothèse du mélange hétérogène : 
Comparaison de la distribution des réflectances simulées (en gris) 
et mesurées (en noir), en visible (en haut) et proche infrarouge (en 
bas); densités de probabilités (histogrammes) et distribution 
cumulées (courbes). Les valeurs moyennes correspondantes (lignes 
verticales discontinues) et quelques propriétés statistiques des 
distributions sont également montrées. 
 




Figure 3.3.10  Hypothèse du mélange homogène : 
Comparaison de la distribution des réflectances simulées (en gris) 
et mesurées (en noir), en visible (en haut) et proche infrarouge (en  
bas); densités de probabilités (histogrammes) et distribution 
cumulées (courbes). Les valeurs moyennes correspondantes (lignes 
verticales discontinues) et quelques propriétés statistiques des 
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Discussion 
Comme nous l'avons vu au chapitre 2, d'après les mesures in situ à haute résolution 
des spectres de gouttelettes nuageuses, la paramétrisation hétérogène du mélange doit 
constituer le modèle le plus réaliste des processus physiques d'entraînement/mélange. 
Cependant, nous constatons que les réflectances simulées sont faibles, avec cette 
paramétrisation, devant les réflectances mesurées. Cette sous-estimation s'exprime tant par 
la valeur moyenne que par le plus grand poids relatif des petites valeurs dans les distributions 
(troisième moment des distributions – skewness – trop grand). 
En excluant d'éventuelles erreurs sur la mesure, et en considérant que la résolution 
spectrale de l'instrument OVID est suffisante pour valider l'hypothèse de réflectance 
monochromatique, il existe plusieurs possibilités pour expliquer une telle différence : 
 
 Insuffisance des conditions de calcul du transfert radiatif. 
Il ne faut pas perdre de vue que le champ des réflectances simulées est un champ 
instantané. De leur côté, les réflectances observées sont issues de mesures 1D prises sur toute 
la durée du vol (12h30 à 15h15, heure TU). Pendant ce temps, l'angle zénithal solaire varie 
entre 7° et 30°. La variation horaire de cet angle est prise en compte dans le calcul des 
réflectances mesurées. Or, dans les simulations, la position de la source lumineuse est fixe 
avec un angle de 24.4° (position du soleil à 15h TU, heure de la mesure du profil 
d'initialisation du modèle de nuage). Il est possible, à cause de la fonction de phase des 
particules diffusantes, que cette absence de variation de l'angle zénithal solaire entraîne un 
biais négatif sur les réflectances simulées. De plus, la simulation du transfert radiatif néglige 
la contribution de la surface. Il est également possible qu'une combinaison des biais d'une 
part relatif à la variation de l'angle solaire et d'autre part dû à l'absence d'albédo de surface 
explique la sous-estimation du champ de réflectances simulées. 
Pour vérifier cette hypothèse, nous avons construit un nuage adiabatique stratifié, de 
200 m d'épaisseur et de concentration en gouttelettes Nad = 470 cm-3. Un tel nuage 
représente les parties géométriquement et optiquement les plus épaisses rencontrées dans 
notre simulation L.E.S. Il correspond donc aux plus grandes valeurs de réflectance dans notre 
distribution. Nous avons simulé le transfert radiatif puis calculé les réflectances au Nadir 
dans les même conditions que la simulation initiale mais avec un angle zénithal solaire 
variable entre 7° et 30° par pas de 1°. Nous couvrons donc tous les angles rencontrés au cours 
des observations. De plus, nous avons répété les simulations avec un albédo de surface 
variable de 0% à 8%. La surface est considérée lambertienne (diffusion isotrope) et la 
fourchette d'albédo choisie correspond aux valeurs d'albédo de surface rencontrées dans la 
littérature pour une surface océanique. La variabilité des réflectances calculées doit 
correspondre à l'incertitude maximale sur les reflectances issues du modèle L.E.S. de nuage. 
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En effet, si notre champ de réflectances, calculées à partir de la simulation L.E.S, 
souffre d'un biais dû à la non prise en compte de la variabilité de l'angle solaire et à l'absence 
d'albédo de surface, ce biais sera nécessairement inférieur à celui d'un nuage adiabatique de 
200 m d'épaisseur. En effet,  les valeurs des réflectances associées à toutes les colonnes sous-
adiabatiques du nuage ou d'épaisseur inférieure à 200 m (c'est à dire la quasi totalité du 
champ nuageux) sont elles-mêmes inférieures à celles de la colonne adiabatique. 
 La figure 3.3.11 présente les réflectances au nadir, en visible et proche infrarouge du 
nuage adiabatique plan-parallèle, en fonction de l'angle solaire et de l'albédo de surface. 
 
 
Figure 3.3.11 Réflectances au Nadir en visible (λ=754nm, courbes supérieures) et proche 
infrarouge (NIR, λ=1535nm, courbes inférieures) d'un nuage adiabatique de 
200 m d'épaisseur et de concentration N = 470 cm-3, en fonction de l'angle 
zénithal solaire (SZA) et de plusieurs albédos de surface. Les deux droites 
horizontales représentent les valeurs moyennes des réflectances en visible (en 
haut) et NIR (en bas). On remarque que ces valeurs correspondent aux 
réflectances calculées pour un angle solaire égal à celui choisi pour la 
simulation L.E.S (24.4°, représenté par le segment vertical). 
 
Le biais absolu maximal, dû à l'angle solaire et/ou l'albédo de surface, sur les plus 
grandes réflectances simulées issues de notre modèle de nuage, est inférieur à 6% pour la 
longueur d'onde proche infrarouge et inférieur à 4% pour la longueur d'onde visible. Cette 
source d'incertitude n'est donc pas suffisante pour expliquer la différence entre les 
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 Insuffisance du modèle de nuage L.E.S. 
La réflectance est une fonction logarithmique de l'épaisseur optique. Dans l'hypothèse 
adiabatique, cette épaisseur optique est proportionnelle à la puissance 1/3 de la concentration 
en gouttelettes Nad et proportionnelle à la puissance 5/3 de l'épaisseur géométrique H. C'est 
donc principalement l'épaisseur du nuage qui conditionne sa réflectance. Il est possible que le 
modèle de nuage sous-estime les grandes valeurs de H et donc que l'on sous-estime les 
valeurs pics et la moyenne des réflectances simulées. Deux points étayent cette hypothèse. 
D'une part, le protocole de mesure in situ de H a naturellement tendance à sous-
estimer la valeur moyenne de l'épaisseur géométrique du nuage traversé. En effet, la mesure 
aéroportée du contenu en eau liquide se fait le long d'une trajectoire oblique à travers la 
couche nuageuse hétérogène. L'altitude (aléatoire) des points d'entrées et de sorties du nuage 
peut donc statistiquement biaiser l'estimation de l'épaisseur géométrique de la couche 
nuageuse. 
 D'autre part, la variabilité de l'épaisseur géométrique du nuage augmente avec 
l'échelle spatiale d'observation. Notre simulation L.E.S. couvre un carré de 10 × 10 km², 
tandis que les mesures de radiances sont prises en continu le long d'un quadrilatère de 60 km 
de coté. Il est donc fort probable que la télédétection échantillonne des parties plus épaisses 
du champ nuageux qui auraient échappé au protocole de mesure in situ et que l'on ne 
reproduit pas dans le nuage simulé. Pour estimer ce biais, nous simulons les réflectances 
correspondant à des colonnes nuageuses adiabatiques d'épaisseur variable de 50 à 500 m et 
de différentes concentrations de gouttelettes. La figure 3.3.12 présente ces valeurs. Dans 
l'hypothèse adiabatique, on observe ainsi qu'un biais négatif de 50 m sur H des parties les 
plus épaisses (200 m) du nuage simulé correspond à un biais négatif sur la réflectance de 
13% en visible et 3% en proche infrarouge. 
 Ce biais est du même ordre que la différence en valeurs maxima et en moyenne entre 
la distribution des réflectances simulées et mesurées. On peut donc conclure que l'écart entre 
les distributions de réflectance observées et simulées peut s'expliquer en partie par le fait que 
la simulation ne représente pas les parties les plus épaisses du champ nuageux observé. 
 
 Insuffisance de la paramétrisation du mélange hétérogène 
On a vu que la paramétrisation du mélange hétérogène repose sur les propriétés 
microphysiques du nuage adiabatique de référence. Ce nuage possède une base uniforme 
dont l'altitude est déterminée par la hauteur des pixels nuageux les plus bas de la simulation 
L.E.S. En chaque point du modèle, à une hauteur h au-dessus cette base, on a : 
reff LES(h) = reff ad(h) et NLES(h) = Nad × LWCLES(h) / Cw h 
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Figure 3.3.12 Réflectances au Nadir en visible (bas) et proche infrarouge (haut) 
correspondant à des colonnes nuageuses adiabatiques d'épaisseur et de 
concentration en gouttelettes variables. 
 
Nous avons déjà discuté au chapitre précédent les limitations de la représentation 
uniforme, dans tout le domaine de simulation, de cette altitude de base. Ces limitations ont 
leur équivalent sur le plan radiatif. Les parties les moins épaisses du modèle L.E.S 
contiennent le moins d'eau liquide et sont les moins réflectives. Dans l'hypothèse de mélange 
hétérogène, ces régions nuageuses ont aussi le plus faible rapport de mélange en eau liquide. 
Il est possible qu'en fixant une hauteur de base uniforme, le schéma sous-estime l'altitude 
"réelle" de la base dans ces régions, diminuant d'autant plus leur concentration en 
gouttelettes et surestimant le diamètre des gouttelettes et, par conséquent, sous-estime les 
réflectances associées. 
 Cette hypothèse est confirmée par deux points. Premièrement, la densité de 
probabilité est d'autant plus grande que la réflectance est faible, y compris pour la longueur 
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d'onde proche infra-rouge. Deuxièmement, les distributions de réflectance simulées avec 
l'hypothèse de mélange homogène présentent une forme compatible avec la distribution des 
réflectances observées, dans les deux longueurs d'ondes. Nous avons vu au chapitre 
précédent que la représentation purement homogène du mélange n'est pas physique et 
qu’elle surestime la concentration. Nous savons cependant que dans cette représentation, la 
concentration ne dépend pas de l'altitude de la base du nuage adiabatique de référence, et par 
conséquent que les réflectances simulées reflètent mieux la variabilité du champ nuageux lui-
même que ne le fait la paramétrisation hétérogène. 
Conclusion 
Dans cette section, nous avons comparé les distributions des réflectances du champ 
nuageux simulé et du champ nuageux observé, pour deux longueurs d'onde distinctes. 
 Les réflectances sont du même ordre de grandeur. Cependant, par rapport aux 
mesures, la distribution des champs de réflectance simulés présente un biais négatif sur les 
plus grandes valeurs. La raison la plus probable de ce biais a été identifiée comme un artefact 
dû à la différence d'échelle entre la couverture spatiale des mesures et le domaine de 
simulation. 
La simulation du transfert radiatif a été effectuée en utilisant successivement deux 
schémas distincts des processus d'entraînement/mélange. Ces paramétrisations reposent sur 
deux hypothèses extrêmes : le mélange purement homogène et le mélange hétérogène. La 
comparaison montre que la paramétrisation du mélange hétérogène, bien que physiquement 
plus réaliste, conduit à un écart important entre la forme de la distribution des réflectances 
simulées et la forme des réflectances observées. De son côté, la paramétrisation du mélange 
homogène sur-estime la concentration en gouttelettes, mais reproduit correctement les 
propriétés statistiques de la distribution des réflectances mesurées. 
La comparaison montre que les propriétés radiatives du modèle de nuage sont 
compatibles avec les observations, mais qu'un plus grand niveau de réalisme est attendu pour 
une paramétrisation hybride des processus de mélange, entre l'hypothèse de mélange 





Nous disposons d'une méthode de production de champs nuageux et de leurs 
propriétés microphysiques, optiques et radiatives, qui s’appuie sur une description explicite 
des processus physiques déterminants.  
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 Nous avons vu dans le présent chapitre que cette méthode s'avère capable de 
reproduire de manière réaliste les propriétés macrophysiques, microphysiques et radiatives 
d'une scène complexe de stratocumulus marin observée durant la campagne ACE-2. 
 La validation de notre méthode sur une seule scène nuageuse ne nous permet 
évidemment pas de conclure sur son aptitude à générer à tout coup des champs réalistes. Une 
telle qualité est de toute façon difficile à prouver, même si la répétition du protocole de 
validation était effectuée sur un grand nombre de cas de stratocumulus observé et simulé. 
Nous aurions tout au plus démontré la robustesse de la méthode. 
Cependant, au vu des bons résultats obtenus sur le cas validé, nous considérons que le 
niveau de réalisme des scènes nuageuses produites par cette méthode est suffisant si les 
conditions d'utilisation de chacun des outils/étapes de notre méthode restent suffisamment 
proches de ce cas. 
 
 







Chapitre 4  




Le but de cette thèse est d'explorer les limites et biais induits par l'utilisation d'une 
représentation plan-parallèle des nuages dans les problèmes directs et inverses du transfert 
radiatif en nuage de couche limite hétérogène. 
Pour cela, il est indispensable de disposer de modèles de nuages aussi réalistes que 
possible. Dans le chapitre 2, nous avons présenté les outils actuellement disponibles pour la 
simulation de telles scènes. À l'aide de ces outils, il a été également proposé une méthode de 
production de champs nuageux réalistes, ainsi que des propriétés microphysiques, optiques 
et radiatives correspondantes. 
Il est cependant nécessaire d'estimer le niveau de réalisme des scènes nuageuses  
générées par la méthode. Ceci n'est possible que par comparaison statistique des champs 
produits avec des observations. Dans le chapitre 3, la méthode a été appliqué à un cas réel de 
stratocumulus marin documenté à la fois in situ et par télédétection, au cours de la campagne 
de mesure ACE-2. Cette méthode s'est avérée tout à fait capable de modéliser correctement le 
champ nuageux observé. Nous postulons alors que le procédé de génération de scènes de 
nuages de couche limite produit des champs suffisamment réalistes si les conditions initiales 
utilisées ne s'écartent pas trop de celles du cas validé. 
La première partie du présent chapitre montre comment intervenir sur les conditions 
initiales et les conditions d'utilisation de notre méthode de génération de champs nuageux, 
afin de produire des scènes de nuages de couche limites réalistes et variées. 
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En seconde partie, nous présentons les champs nuageux sélectionnés pour la suite de 
notre étude. Les champs correspondent à différents types de nuages de couche limite 
habituellement rencontrés. 
 
4.1 Comment "contrôler" l'aspect du champ nuageux 
 
Nous devons respecter deux contraintes. D'une part, pour les besoins de l'étude, il est 
nécessaire de produire des champs nuageux aussi variés que possible, en terme d'épaisseur, 
de fraction nuageuse, de taille de structure, de concentration de gouttelettes. D'autre part, 
nous devons conserver le niveau de réalisme des champs en ne s'écartant pas trop des 
conditions de production du cas validé au chapitre précédent. 
Dans notre méthode de génération de scènes nuageuses, le choix de la concentration 
de gouttelettes et du type de mélange n'influe pas sur la structure du champ, mais seulement 
sur ses propriétés radiatives. 
L'étape principale de notre méthode est la simulation du champ 3D de contenu en eau 
liquide à l'aide du modèle atmosphérique Meso-NH, en mode LES. C'est donc cette étape qui 
nous permet de varier l'aspect du champ nuageux, en jouant sur les conditions initiales de la 
simulation. 
Il nous faut donc identifier les paramètres qui influent sur la structure du champ 
(épaisseur, fraction nuageuse, etc.) en modifiant le moins possible les conditions initiales de 
la simulation validée. 
Nous avons vu au premier chapitre que la formation et la structure d'un 
stratocumulus résultent d'un équilibre subtil entre plusieurs processus physiques. Parmi 
ceux-ci, nous avons identifié trois paramètres qui permettent, en changeant légèrement les 
conditions initiales, de modifier préférentiellement une facette particulière de la morphologie 
du champ nuageux produit. 
 
Remarque : Contrairement aux méthodes de génération stochastique de champs nuageux, il 
est très difficile, voire impossible, de prétendre dans notre cas "contrôler" l'aspect de la scène 
nuageuse produite. Le champ généré est dépendant non seulement des conditions initiales, 
mais aussi et surtout du couplage entre processus physiques non-linéaires. On ne peut 
contrôler indépendamment des autres, tel ou tel aspect du nuage. Il existe de nombreuses 
rétroactions entre les processus. Par exemple, diminuer la température du profil de couche 
limite pour épaissir la couche nuageuse, peut avoir l'effet inverse via les processus 
d'entraînement au sommet du nuage, ou par découplage radiatif de la couche nuageuse. On ne 
peut donc connaître à priori l'aspect exact du champ produit, mais seulement orienter dans les 
grandes lignes le développement de la scène nuageuse. 
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4.1.1   Hétérogénéité et fraction nuageuse 
Le processus principal influant sur le niveau d'hétérogénéité et la fraction nuageuse 
est l'entraînement d'air chaud et sec au-dessus de l'inversion dans la masse d'air nuageuse. 
Un bon moyen de contrôler ce processus est de jouer sur la force de l'inversion, et plus 
précisément sur le critère d'instabilité par entraînement au sommet du nuage. Ce critère, qui 
représente le rapport entre l’écart de température et l’écart d’humidité au niveau de 
l'inversion, a été avancé par Randall (1980) pour expliquer la transition aux tropiques entre 
régime "stratocumulus" et régime "trade wind cumulus". On peut caractériser la force de 
l'inversion par le rapport K : 
( ) RtotΔ L/cΔΘe  K p=  
Où ΔΘe et ΔRtot représentent respectivement l’écart de température potentielle équivalente 
et de rapport de mélange en eau totale à travers l'inversion (figure 4.1.1). 
Si ce rapport est supérieur au critère d'instabilité  KCTEI ≅ 0.23, alors le nuage est 
instable, l'entraînement augmente, et la fraction nuageuse diminue. En pratique, si K <  KCTEI, 
le nuage est stable et le champ nuageux présente l'aspect d'une couche homogène de 
stratocumulus de fraction nuageuse proche ou égale à 100%. À l'inverse, si  K > KCTEI , le 
champ nuageux devient plus hétérogène, la fraction nuageuse chute et à terme, la scène 
nuageuse s'apparente alors plus à un champ de cumulus. 
 
Fig. 4.1.1 Exemple de profils de température potentielle et de rapport de mélange en eau totale d'une 
couche limite surmontée d'une couche nuageuse de type stratocumulus. Le sommet de la 
couche limite est marqué par une couche d'inversion caractérisée par un saut en température 
(ΔΘe) et en humidité (ΔRtot). Le rapport de la valeur de ces écarts déterminent la stabilité 
de la couche nuageuse par mélange au sommet et conditionne le régime d'entraînement de 
toute la couche limite nuageuse. 
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Ainsi, sans changer les profils initiaux de la couche limite, il est possible d'altérer 
considérablement l'aspect du champ nuageux simulé en modifiant légèrement l'humidité 
et/ou la température de la couche d'air située juste au-dessus du sommet du nuage. 
La figure 4.1.2 illustre l'effet du critère d'instabilité initial sur des champs nuageux générés 
par Meso-NH au bout de 2 heures ¼ de simulation. 
 
   
Kinitial = 0.09 Kinitial = 0.47 Kinitial = 0.59 
Fig. 4.1.2   Exemples d'iso-surface LWC=0.1 g/m3 de trois champs de contenu en eau liquide simulés 
avec différentes valeurs du critère de stabilité initial Kinitial. Les champs présentés sont 
obtenus après 2 heures ¼ de simulation. Les profils initiaux de température et d'humidité 
de la couche limite sont identiques dans les trois cas, seule la force de l'inversion varie. 
L'hétérogénéité du champ augmente et sa fraction nuageuse diminue lorsqu'on dépasse le 
critère théorique d'instabilité par entraînement (KCTEI =0.23). 
 
4.1.2   Épaisseur géométrique 
Le contrôle de l'épaisseur géométrique du champ nuageux simulé est plus facile à 
réaliser. L'approche la plus directe consiste à jouer sur le profil de température potentiel de 
l'eau liquide (ΘL) et/ou sur le profil de contenu en eau total (Rtot) de toute la couche limite. En 
abaissant uniformément la température de la couche limite, on diminue le rapport de 
mélange saturant (rv sat) à tous les niveaux. On augmente ainsi le contenu en eau liquide de la 
colonne, tout en diminuant l'altitude de la base du nuage. De même, en augmentant la 
quantité d'eau totale, l'eau disponible pour la condensation augmente et le nuage s'épaissit 
par abaissement de la hauteur de la base (figure 4.1.3). 
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Figure 4.1.3  Exemple de contrôle de l'épaisseur du nuage simulé par ajout d'humidité dans la couche 
limite. Les figures de gauche montrent les profils initiaux de température potentielle de 
l'eau liquide (ΘL) et de rapport de mélange en eau total (Rtot). Les figures de droite 
représentent les iso-surfaces LWC=0.1 g/m3 des champs simulés de contenu en eau 
liquide après 1.5 heure de simulation. Tous les autres paramètres de simulation sont 
identiques dans les deux cas. 
 
En pratique, il existe cependant des limitations à cette approche. Une couche 
nuageuse plus épaisse signifie un plus grand contenu en eau liquide au sommet du nuage. 
Ceci a deux conséquences : 
Premièrement, en cas d'instabilité par entraînement au sommet du nuage, la quantité 
d'eau évaporable, suite à l'entraînement d'une certaine quantité d'air provenant de 
l'inversion, augmente. Potentiellement, le refroidissement résultant est donc plus important, 
la flottabilité devient plus négative et la vitesse d'entraînement est accélérée, entraînant 
d'avantage d'air, etc. En d'autres termes, un nuage plus épais est d'autant plus sensible au 
critère d'instabilité par entraînement au sommet, ce qui peut conduire à sa disparition plus 
rapidement qu'un nuage plus fin. 
Deuxièmement, une plus grande quantité d'eau liquide au sommet du nuage accroît la 
différence d'émissivité entre le sommet du nuage et l'air clair au-dessus de lui. En 
conséquence, le refroidissement radiatif du sommet du nuage augmente. Or, ce 
refroidissement radiatif pilote une partie de l'entraînement d'air chaud et sec dans la couche 
limite. Ainsi, pour un nuage diurne épais et en l'absence de maintient de l'altitude de 
l'inversion par une subsidence de grande échelle, ce refroidissement radiatif important peut 
augmenter le taux d'entraînement dans la couche limite, en élevant progressivement le 
sommet du nuage et par suite diminuer rapidement l'épaisseur du nuage. 
 
4.1.3   Taille des structures 
Stephan de Roode et al. (2003) ont montré que dans une simulation L.E.S. d'un 
champ de stratocumulus marin, le spectre de distribution des grandeurs caractéristiques de 
la couche limite (humidité, température virtuelle, potentielle, à l'exception de la vitesse 
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verticale) a tendance à s'élargir avec le temps. La structure de ces champs est 
progressivement dominée par des fluctuations de méso-échelle. C'est la raison pour laquelle 
le domaine de simulation doit être suffisamment grand pour modéliser explicitement ces 
fluctuations. Cela signifie aussi qu'en l'absence de perturbations extérieures (orographie, 
advection de grande échelle) la taille des cellules convectives du champ nuageux augmente 
avec le temps. La figure 4.1.4 illustre ce processus. 
 
Fig. 4.1.4  Champs de contenu en eau liquide intégré sur la verticale (LWP) pris à différentes 
échéances d'une simulation L.E.S. de stratocumulus marin (d'après De Roode et al., 2003). 
On note l'augmentation de la taille des structures avec le temps t de simulation. 
 
Dans notre étude, l'augmentation de la taille des cellules convectives et de la distance 
entre les cellules n'est cependant observable, au bout de 3 heures de simulation, que pour les 
cas classés instables ou proches du critère d'instabilité prévu par la théorie de l'entraînement 
au sommet du nuage. 
 
4.2 Présentation des modèles de champs nuageux 
retenus 
 
Parmi les nombreuses scènes nuageuses produites, nous avons choisi quatre champs 
nuageux instantanés provenant de quatre conditions initiales différentes de couche limite. La 
totalité des champs produits n'a pas été traité en raison du coût numérique élevé de la 
simulation du transfert radiatif. Le choix de ces champs a été motivé par le souci d'étudier 
des cas bien distincts couvrant une palette d'aspects variés de nuages de couche limite. 
Pour faciliter leur reconnaissance, les quatre champs nuageux sont classés suivant le 
niveau d'hétérogénéité du champ. La nomenclature désignant ces modèles de nuage vont de 
Nuage 1, le plus homogène, à Nuage 4, le plus hétérogène. Cependant le modèle de référence 
reste celui validé au chapitre précédent, qui n'est pas le plus homogène ni le plus hétérogène, 
Chapitre 4 – Production de scènes nuageuses réalistes 125 
et tous les autres champs nuageux dérivent de celui-ci. C'est la raison pour laquelle l'ordre 
d'apparition des champs nuageux dans cette présentation n'est pas celui de la nomenclature. 
 Le premier cas retenu est le cas présenté au chapitre 3, dont on connaît le niveau de 
réalisme. Dans la nomenclature, ce champ nuageux est nommé Nuage 3. 
Nous avons également choisi un cas similaire en terme d'épaisseur géométrique mais 
de structure différente (taille et répartition des cellules convectives). Ce champ nuageux porte 
le numéro Nuage 2. 
Pour l'étude du biais hétérogène, nous avions aussi besoin d'une référence 
"homogène". Dans notre cas, il s'agit d'un nuage épais sans structure marquante visible 
(fraction nuageuse 100%). Nous appelons ce champ Nuage 1. 
Enfin, nous avons sélectionné, à l'opposé, un champ à structure complexe, à faible 
couverture nuageuse, plus apparenté à une collection de cumulus qu'à un champ de 
stratocumulus. Ce dernier champ nuageux est nommé Nuage 4. 
4.2.1    Initialisation et champs instantanés 
Pour les raisons citées précédemment, nous gardons toujours comme référence les 
conditions d'initialisation du modèle de nuage validé (Nuage 3). Dans cette section, nous 
rappelons les conditions initiales utilisées pour générer ce champ de référence, et présentons 
à titre indicatif l'aspect du champ nuageux résultant. Nous présentons ensuite les conditions 
initiales choisies pour générer les autres scènes nuageuses. Seules, les modifications des 
conditions initiales par rapport au cas Nuage 3 sont indiquées. L'aspect final de ces champs 
(respectivement les cas Nuage 2, Nuage 1 et Nuage 4) est également montré à titre indicatif. 
Nuage 3 
Ce champ nuageux est la scène nuageuse déjà présentée au chapitre 3 (Figure 4.2.1). 
 
 
Fig. 4.2.1  À gauche: Profils initiaux (en noir) du rapport de mélange en eau total (rtot) et de la 
température potentielle de l'eau liquide (ΘL) de la simulation Nuage 3. Les points bleus et 
rouges représentent les valeurs mesurées du profil avion. En vert, le rapport de mélange en 
eau liquide mesuré. La zone grisée représente la couche nuageuse initiale de la simulation. 
À droite: iso-contour du champ obtenu de contenu en eau liquide à 0.1 g/m3 après 3 heures 
de simulation. 
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Nuage 2 
À la différence de la simulation Nuage 3, on n'ajoute pas sur le profil initial de température 
du cas du Nuage 2 une perturbation de type bruit blanc. Pour initier la convection, seule la 
perturbation au sol est maintenue. De plus, le schéma de condensation sous-maille n'est pas 
activé au cours de la simulation. Ces modifications mineures jouent cependant sur les 
processus d'entraînement, principalement en début de la simulation, pendant la phase 
d'établissement de la turbulence, ce qui a pour effet d'accélérer le découplage de la couche 
nuageuse, et par la suite, en réduisant la portée de la convection, de diminuer la taille des 




Fig. 4.2.2  Idem que figure 4.2.1 pour la simulation Nuage 2. 
 
Nuage 1 
Nous désirons, pour ce cas, obtenir un nuage épais et homogène. Il nous faut donc d'une part 
rendre l'inversion stable du point de vue de l'entraînement au sommet du nuage, et d'autre 
part humidifier et/ou refroidir légèrement la couche limite. Par rapport au cas Nuage 3, seuls 
les profils de rapport de mélange en eau totale et de température potentielle de l'eau liquide 
sont légèrement modifiés (figure 4.2.3). 
  
Fig. 4.2.3   Idem que figure 4.2.1 pour la simulation Nuage 1, après 2 heures de simulation. La couche 
nuageuse initiale est épaisse de 400m et dépasse la portion de couche limite représentée 
par les profils. 
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Nuage 4 
Afin d'obtenir un nuage très hétérogène et à faible couverture nuageuse, nous modifions les 
profils initiaux de la simulation Nuage 3, au niveau de l'inversion, de manière à augmenter 
l'effet d'instabilité par entraînement au sommet du nuage (Figure 4.2.4). 
 
 
Fig. 4.2.4  Idem que figure 4.2.1 pour la simulation Nuage 4, après 2 heures et 30 minutes de 
simulation. 
 
4.2.2    Épaisseur géométrique et LWP 
Mis à part le modèle Nuage 1, toutes les simulations de champ de stratocumulus sont 
très hétérogènes. Elles présentent une proportion variable de ciel clair, des parties épaisses et 
des parties fines. Afin de comparer statistiquement les épaisseurs géométriques et les 
contenus en eau liquide des quatre modèles de champ nuageux, il nous faut définir, à l'aide 
d'un critère commun, quelles parties du nuage nous allons retenir pour décrire la distribution 
des épaisseurs géométriques de chaque modèle. 
Dans notre étude, nous prenons en compte uniquement les colonnes nuageuses 
identifiées comme telles par l'algorithme de masque nuageux décrit au chapitre précédent 
(Schröder et al., 2002), appliqués aux champs de radiances au Nadir correspondants, simulés 
pour une concentration initiale N = 256 cm-3 et une représentation purement homogène du 
mélange. 
Les figures 4.2.5 à 4.2.8 présentent les champs 2D d'épaisseur géométrique (H) et de 
contenu en eau liquide intégré sur la verticale (LWP) des quatre scènes nuageuses. Sont 
également montrées les fonctions de densité de probabilité correspondantes ainsi que 
quelques caractéristiques statistiques (moyenne <.>, écart-type σ, rapport d'hétérogénéité 
définit comme le rapport de l'écart-type sur la moyenne, et degré d'asymétrie ou "skewness"). 
 Les champs Nuage 2 et Nuage 3 présentent une certaine similitude en termes 
d'épaisseur géométrique (<H> ≈ 100 m). Cependant, un rapport d'hétérogénéité plus élevé 
indique une structure plus complexe dans le cas du Nuage 3, avec quelques cellules de 
convection plus profonde atteignant 300 m d'épaisseur. 
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 Le champ Nuage 1 possède une distribution en H et LWP plus homogène que les 
autres cas (skewness et rapport d'hétérogénéité faibles). La couche nuageuse est aussi 
beaucoup plus épaisse (<H> ≈ 300 m). 
 À l'inverse, le modèle de champ nuageux Nuage 4 est le plus hétérogène. Bien que le 
rapport d'hétérogénéité des distributions en H et LWP, ainsi que leur degré d'asymétrie 
soient comparable au cas Nuage 3, la forme de distribution indique une plus grande 




Fig. 4.2.5  Champs 2D (en haut) et distributions relative et cumulée (en bas) de l'épaisseur 
géométrique H (à gauche) et du LWP (à droite) pour le modèle Nuage 3. Seuls les parties 
identifiées comme nuageuses (voir texte) sont prises en compte dans la distribution. La 
moyenne des champs, leur écart type, leur rapport d'hétérogénéité et leur "skewness" sont 
également montrés. 
 
4.2.3   Structure des champs et fraction nuageuse 
Pour décrire les propriétés d'échelle des champs nuageux, nous utilisons la technique décrite 
au chapitre précédent. Il s'agit de l'analyse par longueurs caractéristiques. Elle permet 
d'obtenir une information sur la structure du champ et d'estimer son organisation spatiale. 
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Fig. 4.2.6  Champs 2D (en haut) et distributions relative et cumulée (en bas) de l'épaisseur 
géométrique H (à gauche) et du LWP (à droite) pour le modèle Nuage 2. Seuls les parties 
identifiées comme nuageuses (voir texte) sont prises en compte dans la distribution. La 
moyenne des champs, leur écart type, leur rapport d'hétérogénéité et leur "skewness" sont 
également montrés. 
   
Analyse par longueurs caractéristiques 
Chaque scène nuageuse simulée est caractérisée par une longueur caractéristique L1 
qui représente la taille typique des cellules convectives qui la composent, et par une longueur 
L2 qui représente la distance caractéristique entre les cellules. 
Ces longueurs spécifiques sont définies comme la moyenne des longueurs calculées 
pour chaque colonne de pixels du champ selon les deux axes (X et Y). 
Une autre grandeur caractéristique des champs simulés est la fraction nuageuse (CF). 
Pour chacune des scènes simulées, celle-ci est déterminée à l'aide du masque nuageux, 
appliqué sur les radiances simulées pour une concentration initiale N = 256 cm-3 et une 
représentation purement homogène du mélange. La fraction nuageuse est simplement le 
rapport du nombre de pixels nuageux sur le nombre total de pixels du domaine (200×200). 
Le tableau 4.2.1 résume les résultats de l'étude des propriétés d'échelles selon les 
méthodes présentées ci-dessus, pour les scènes nuageuses retenues. 
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Nuage 1 Nuage 2 Nuage 3 Nuage 4 
L1 suivant X 1,19 ± 0,56 km 0,99 ± 0,54 km 2,02 ± 0,95 km 1,80 ± 1,17 km 
L2 suivant X 1,81 ± 0,66 km 1,51 ± 0,65 km 2,95 ± 1,24 km 2,57 ± 1,36 km 
L1 suivant Y 0,99 ± 0,34 km 1,13 ± 0,67 km 1,97 ± 0,71 km 2,04 ± 0,89 km 
L2 suivant Y 1,57 ± 0,51 km 1,64 ± 0,75 km 2,99 ± 1,28 km 2,86 ± 1,33 km 
L1 moyen 1,09 ± 0,47 km 1,06 ± 0,62 km 2,00 ± 0,84 km 1,92 ± 1,71 km 
L2 moyen 1,69 ± 0,60 km 1,57 ± 0,70 km 2,97 ± 1,12 km 2,71 ± 1,35 km 
CF 100 % 70 % 56 % 19 % 
 
Tableau 4.2.1 Propriétés d'échelles des champs nuageux retenus. L1 représente la 
dimension typique des cellules convectives; la longueur L2 représente la distance 
caractéristique entre deux cellules voisines. L1 et L2 sont donnés par la moyenne 
des longueurs caractéristiques calculées pour chaque ligne et colonne de la matrice 
du champ de réflectances initial. L'incertitude correspond à l'écart type de cette 
distribution. Pour chaque cas sont montrés le calcul de L1 et L2 suivant l'axe X, 
l'axe Y, et en moyenne sur les deux directions. CF désigne la fraction nuageuse 
calculée par le masque nuageux utilisé (voir texte). 
  
Ces données nous permettent de caractériser les scènes du point de vue structurel, i.e. 
bidimensionnel. Les cas homogènes, Nuage 2 et Nuage 1 ont une fraction nuageuse élevée. De 
ce point de vue, le Nuage 3 est plutôt hétérogène, le Nuage 4 étant très hétérogène. On 
distingue aussi les organisations de grosses structures, Nuage 3 et Nuage 4 (L1 ≈ 2 km), et les 
champs composés de petites cellules convectives, Nuage 2 et Nuage 1. Il est d'ailleurs 
remarquable que l'analyse de la structure du cas du Nuage 1 révèle une organisation en 
cellules nombreuses, de taille étonnamment proche de celles de la simulation Nuage 2; et ceci 
malgré des épaisseurs géométriques très différentes (HNuage 1 ≈ 300 m; HNuage 2 ≈ 100 m). 
 Nous avons vu au chapitre précédent que les longueurs caractéristiques permettent 
aussi d'estimer l'organisation spatiale du champ nuageux. Le rapport L2/L1 autorise en effet 
d'appréhender la compacité et la régularité des structures de la scène nuageuse. Le tableau 
4.2.2  montre les valeurs de ce rapport pour les simulations retenues. 
 
 
Nuage 1 Nuage 2 Nuage 3 Nuage 4 Hexagones 
L2/L1 selon X 1,59 ± 0,38 1,60 ± 0,33 1,52 ± 0,37 1,49 ± 0,30 1,65 ± 0,28 
L2/L1 selon Y 1,65 ± 0,41 1,57 ± 0,37 1,52 ± 0,34 1,40 ± 0,23 1,87 ± 0,35 
L2/L1 moyen 1,62 ± 0,40 1,59 ± 0,35 1,52 ± 0,35 1,44 ± 0,27 1,76 ± 0,33 
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Tableau 4.2.2 (ci-contre) Valeurs du rapport d'échelles L2/L1 calculé pour chaque 
ligne ou colonne du champ initial correspondant. Les valeurs présentées sont les 
moyennes des rapports obtenus suivant l'axe X, l'axe Y et en moyenne sur ces deux 
directions. L'incertitude est représentée par l'écart type de chaque distribution. La 
dernière colonne contient les résultats correspondant à un champ homogène 
composé d'hexagones réguliers (voir § 3.3.3.2). 
  
 
Les valeurs du rapport L2/L1 sont toutes inférieures à 1,73 le rapport attendu pour un 
champ homogène de cellules hexagonales identiques. Les champs présentent une structure 
plus hétérogène et plus compacte que ce modèle de cellules de Bénard. Le rapport d'échelle 
constitue une certaine mesure de la régularité de la disposition des structures nuageuses au 
sein du champ. Le champ Nuage 4 est à ce titre le cas le plus hétérogène, et le champ Nuage 1 
le cas le plus homogène. Ceci confirme l'analyse faite des distributions d'épaisseur 
géométrique et de contenu en eau liquide. 
 
  
Fig. 4.2.7  Champs 2D (en haut) et distributions relative et cumulée (en bas) de l'épaisseur 
géométrique H (à gauche) et du LWP (à droite) pour le modèle Nuage 1. Seuls les parties 
identifiées comme nuageuses (voir texte) sont prises en compte dans la distribution. La 
moyenne des champs, leur écart type, leur rapport d'hétérogénéité et leur "skewness" sont 
également montrés. 
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Fig. 4.2.8  Champs 2D (en haut) et distributions relative et cumulée (en bas) de l'épaisseur 
géométrique (à gauche) et du LWP (à droite) pour le modèle Nuage 4. Seuls les parties 
identifiées comme nuageuses (voir texte) sont prises en compte dans la distribution. La 
moyenne des champs, leur écart type, leur rapport d'hétérogénéité et leur "skewness" sont 
également montrés. 
 
4.2.4   Résumé 
À la lumière de ces analyses, nous pouvons définir les caractéristiques des quatre 
simulations retenues comme suit : 
 Nuage 1 : champ homogène (CF = 100%), épais (<H> ≈ 300 m), présentant une 
organisation cellulaire de petites structures (L1 ≈ 1 km) , régulièrement disposées, de 
façon compacte. 
 Nuage 2 : champ relativement homogène (CF ≈ 70%), fin (<H> ≈ 100 m), présentant 
une organisation cellulaire de petites structures (L1 ≈ 1 km), régulièrement disposées, 
de façon compacte. 
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 Nuage 3 : champ hétérogène (CF ≈ 50%) et fin (<H> ≈ 100 m), présentant une 
organisation cellulaire de grandes structures (L1 ≈ 2 km), régulièrement disposées et 
bien séparées les unes des autres. 
 Nuage 4 : champ très hétérogène (CF = 100%), présentant une organisation cellulaire 
de profondeur variable, de grande structure (L1 ≈ 2 km), bien séparées les unes des 
autres. 
 
Remarque : la description et l'analyse des caractéristiques morphologiques, des propriétés 
d'échelle, l'aspect, la structure et l'organisation spatiale peuvent paraître fastidieux. En effet, 
un simple coup d'œil suffit à différentier nos quatre scènes nuageuses et leur allouer leurs 
caractéristiques principales respectives résumées ci-dessus. Cela illustre bien la difficulté de 
la question "En quoi ces champs sont-ils différents?". La quantification de ces propriétés est 
indispensable à une comparaison objective des scènes nuageuses. 
 
 
4.3 Détermination des propriétés microphysiques, 
optiques et radiatives correspondantes 
 
Chacune des quatre scènes nuageuses consiste en un champ 3D de contenu en eau 
liquide. Pour un champ donné, la méthode réserve de nombreuses possibilités de 
détermination du champ microphysique correspondant. 
Le premier degré de liberté concerne la concentration des gouttelettes nuageuses 
activées à la base du nuage. Cette concentration reflète la charge et la nature des aérosols de 
la masse d'air dans laquelle le nuage de couche limite se développe. Pour chaque scène 
nuageuse, nous considérons trois concentrations initiales de gouttelettes nuageuses : 
Nad = [ 50 cm-3,  256 cm-3, 400 cm-3 ] 
Ces concentrations modélisent les valeurs caractéristiques de trois types de masse 
d'air différentes, respectivement air marin, intermédiaire et pollué. 
Le deuxième degré de liberté concerne la variabilité microphysique au sein du champ 
nuageux. Cette variabilité est modélisée par les deux schémas extrêmes de mélange : soit 
homogène, soit hétérogène. 
Dans le cas du mélange homogène, la concentration de gouttelettes nuageuses est 
constante partout dans le champ nuageux et égale à la concentration des gouttelettes activées 
à la base du nuage. Le rayon effectif en tout point du champ est ensuite déterminé à partir du 
contenu en eau liquide, moyennant les hypothèses faites dans le schéma microphysique β². 
Dans le cas du mélange hétérogène, le rayon effectif est verticalement stratifié et égal 
à celui du nuage adiabatique de référence correspondant à chaque scène nuageuse. Ce nuage 
Chapitre 4 – Production de scènes nuageuses réalistes 134 
plan parallèle se caractérise premièrement par une concentration en gouttelettes nuageuses 
égale à la concentration en gouttelettes activées à la base du nuage,  et deuxièmement par un 
contenu en eau liquide proportionnel à l'altitude h au-dessus de la base du nuage. 
LWCad = Cw h    avec   Cw = 2.0 ×10-3 g/m4. 
 La hauteur de la base du nuage est déterminée pour chacune des quatre scènes 
nuageuses par le premier percentile de la distribution de l'altitude de toutes mailles 
nuageuses du champ (LWC > 0.01 g/m3). 
Le champ microphysique est alors, suivant les options choisies, entièrement décrit en 
tout point du nuage. Pour plus de clarté, la figure 4.3.1 illustre la variabilité microphysique 
obtenue à partir d'un champ de contenu en eau liquide selon le choix du type de mélange. 
Conformément à notre méthode, les propriétés optiques du champ (extinction, albédo 
de diffusion simple, fonction de phase) sont ensuite directement dérivées du champ 
microphysique. 
En dernière étape, nous simulons le transfert radiatif à travers ces champs pour deux 
longueurs d'onde: une dans le spectre visible (λ = 754 nm) et une dans le spectre proche 
infra-rouge (λ = 1535 nm). Ces simulations sont effectuées pour un angle solaire donné (θ0 = 
24.4°) à l'aide du code de transfert radiatif SHDOM, dans les conditions précédemment  
décrites au chapitre 2. Nous obtenons ainsi les propriétés radiatives des champs. Ces 
dernières comprennent les champs bidimensionnels de réflectance au Nadir et de flux 
hémisphériques émergeants au sommet du domaine de simulation. 
 
 
4.4  Conclusion 
 
Nous avons à notre disposition quatre champs tridimensionnels de contenu en eau 
liquide modélisant quatre scènes de nuages de couche limite variées. Les conditions initiales 
de simulation de ces champs sont proches de la scène validée au chapitre précédent par 
comparaison avec les mesures. Par conséquent, elles sont jugées suffisamment réalistes pour 
la suite de notre étude. 
 Suivant les conditions choisies concernant la microphysique de ces scènes nuageuses, 
nous disposons donc de champs réalistes des propriétés microphysiques, optiques et 
radiatives de ces quatre scènes de nuages de couche limite, pour les deux types de mélange 
envisagés et pour trois valeurs de concentration initiale, soit 24 cas différents (Tableau 4.4.1). 
 La description complète de ces scènes de nuages de couche limite hétérogènes nous 
permet d'aborder la problématique du transfert radiatif en milieu nuageux hétérogène sous 
ses deux aspects (problème direct et problème inverse). 
















































Fig. 4.3.1   Exemple de distributions de la concentration des gouttelettes nuageuses et du rayon 
effectif en fonction de l'hypothèse de mélange. Le profil 2D de contenu en eau liquide 
LWC présenté (en haut) provient du Nuage 1. La concentration de gouttelettes activées à 
la base du nuage Nad est de 256 cm-3. L'altitude de la base du nuage, déterminée par le 
premier percentile de la distribution des mailles nuageuses du champ, est matérialisée par 
la ligne horizontale. Le champ de concentration de gouttelettes (milieu) et du rayon 
effectif (bas) est déduit du contenu en eau liquide et de Nad suivant l'hypothèse de 
mélange homogène (à gauche) ou hétérogène (à droite). 
 
 











a Nad =   50 cm-3 1.a  homogène 
b Nad = 256 cm-3 1.b  homogène Homogène 
c Nad = 400 cm-3 1.c  homogène 
a Nad =   50 cm-3 1.a  hétérogène 
b Nad = 256 cm-3 1.b  hétérogène  
Nuage 1 
Hétérogène 
c Nad = 400 cm-3 1.c   hétérogène 
a Nad =   50 cm-3 2.a  homogène 
b Nad = 256 cm-3 2.b  homogène Homogène 
c Nad = 400 cm-3 2.c  homogène 
a Nad =   50 cm-3 2.a  hétérogène 
b Nad = 256 cm-3 2.b  hétérogène  
Nuage 2 
Hétérogène 
c Nad = 400 cm-3 2.c  hétérogène 
a Nad =   50 cm-3 3.a  homogène 
b Nad = 256 cm-3 3.b  homogène Homogène 
c Nad = 400 cm-3 3.c  homogène 
a Nad =   50 cm-3 3.a  hétérogène 
b Nad = 256 cm-3 3.b  hétérogène  
Nuage 3 
Hétérogène 
c Nad = 400 cm-3 3.c  hétérogène 
a Nad =   50 cm-3 4.a  homogène 
b Nad = 256 cm-3 4.b  homogène Homogène 
c Nad = 400 cm-3 4.c  homogène 
a Nad =   50 cm-3 4.a  hétérogène 
b Nad = 256 cm-3 4.b  hétérogène  
Nuage 4 
Hétérogène 
c Nad = 400 cm-3 4.c  hétérogène 
 
Tableau 4.4.1 Tableau récapitulatif des 24 cas différents retenus pour l'étude 








Chapitre 5  
HÉTÉROGÉNÉITÉ DU 
CHAMP NUAGEUX ET 
SIMULATION DU 
TRANSFERT RADIATIF 




Nous avons désigné par « problème direct » le calcul du transfert radiatif en 
atmosphère nuageuse. La précision du calcul de transfert radiatif est alors dépendante du 
niveau de réalisme du modèle de nuage et du mode de calcul du transfert radiatif. 
 Dans les modèles de grande échelle, la précision du calcul de transfert radiatif est tout 
d'abord limitée par la représentation 1D du transfert radiatif, colonne par colonne (méthode 
ICA, acronyme anglais pour Independent Column Approximation, quelques fois confondu 
pour des raisons historiques avec la méthode IPA, pour Independent Pixel Approximation). 
Le transfert radiatif est simulé, pour chaque colonne du modèle, indépendamment des 
colonnes voisines. Les transports horizontaux de photons sont négligés. La différence entre 
Chapitre 5 – Hétérogénéité du champ nuageux et transfert radiatif dans les GCM 138 
ce mode de calcul et un transfert radiatif tridimensionnel dépend de l'échelle considérée, par 
rapport au libre parcours moyen des photons dans le milieu. Pour des scènes nuageuses 
fractionnées, le biais induit par l'utilisation de la méthode ICA dépend cependant de l'angle 
solaire, cette méthode pouvant conduire à la surestimation (sous-estimation) de l'albédo 
moyen pour un angle zénithal solaire faible (fort). Dans un nuage, le libre parcours moyen du 
photon est de l'ordre de la centaine de mètres. Cette différence est négligeable pour une 
maille de modèle de grande échelle (104 -105 m).  La précision du calcul de transfert radiatif 
dans un modèle de circulation générale est donc principalement dépendante de la 
représentation sous-maille du nuage. 
Dans la maille, le nuage est tout d’abord caractérisé par le contenu en eau condensé 
total. Ce contenu en eau liquide peut généralement être assimilé au LWP du nuage, car la 
résolution verticale du modèle (quelques centaines de mètres au sommet de la couche limite) 
est de l'ordre de l'épaisseur de la couche nuageuse modélisée. Dans le cas où deux niveaux 
consécutifs, ou plus, contiennent de l'eau condensée, le LWP de la colonne peut être 
diagnostiqué moyennant une hypothèse de recouvrement vertical des parties nuageuses entre 
les différents niveaux. 
À l'aide d’une paramétrisation sous-maille adéquate, on peut aussi prévoir la fraction 
horizontale de la maille occupée par le nuage, ce qui détermine comment le LWP est distribué 
suivant la verticale. 
Enfin, si le modèle dispose d’informations sur la concentration des CCN, il est aussi 
possible de prévoir la concentration de gouttelettes nuageuses, via une paramétrisation de la 
vitesse verticale à la base des nuages. Ce paramètre est indispensable à l'étude de l'impact 
climatique de l’effet indirect des aérosols, qui désigne l'influence des aérosols sur l'albédo du 
nuage, via des modifications de la concentration de gouttelettes nuageuses. 
Ainsi, dans le meilleur des cas, dans une maille d'un modèle de circulation générale, le 
champ nuageux est caractérisé par trois paramètres : LWP, la fraction nuageuse et la 
concentration de gouttelettes qui résulte de l’activation des CCN à la base du nuage. 
À l'aide de ces trois paramètres, le nuage est représenté dans la maille du modèle par 
un contenu en eau distribué uniformément dans un volume de géométrie très simple : un 
Plan-Parallèle Verticalement Uniforme (VU-PP). Cette représentation peut aussi être affinée 
moyennant l'hypothèse d'une stratification verticale adiabatique du contenu en eau liquide, 
qui augmente proportionnellement à l'altitude au dessus de la base du nuage. Le modèle de 
nuage est alors dit Plan-Parallèle Adiabatiquement Stratifié (AS-PP).  
Ces modèles de nuages ne sont évidemment pas réalistes : dans la nature, un champ 
nuageux peut-être très hétérogène et ne se réduit pas à un parallélépipède. De nombreuses 
études ont analysé l'impact de cette représentation sur le transfert radiatif, comparé à des 
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modèles plus réalistes de nuages de couche limite. Cet impact, mesuré principalement sur 
l'albédo du nuage, est appelé biais plan-parallèle. 
Cependant, dans ces études, l'analyse du biais plan-parallèle porte uniquement sur la 
variabilité sous-maille du champ nuageux, en tant que champ 3D de contenu en eau liquide, 
et non en tant que champ 3D de gouttelettes nuageuses, de rayon et de concentration 
variables. La variabilité microphysique n'est pas abordée : la plupart des modèles de grande 
échelle opérationnels supposent un rayon effectif constant, de l'ordre de 10 µm dans le cas 
des stratocumulus marins. Une meilleure paramétrisation, l'hypothèse adiabatique, tient 
compte de la corrélation entre le contenu en eau liquide et le rayon effectif : dans un tel 
nuage, la concentration de gouttelettes est constante et le rayon effectif augmente ainsi avec 
le contenu en eau liquide, proportionnellement à 3 NLWC . 
Dans les nuages naturels, la cause principale de variabilité microphysique est due aux 
processus d’entraînement/mélange entre la cellule convective et son environnement plus sec. 
La captation des gouttelettes de nuage par les précipitations peut aussi affecter la 
microphysique de manière significative. Nous avons cependant limité notre étude aux nuages 
de couche limite dans lesquels la captation par les gouttes de pluie joue un rôle secondaire.  
L’impact des processus d’entraînement mélange est encore mal connu parce qu’il 
faudrait, pour le simuler explicitement, disposer de modèles de nuage à résolution 
centimétrique et microphysique spectrale. Dans nos simulations LES, la résolution 
horizontale est de 50 m et nous utilisons une paramétrisation microphysique « bulk ». Les 
processus d’entraînement/mélange ont donc été paramétrés en utilisant deux schémas 
extrêmes qui fixent les limites de l’impact de ce processus : le mélange homogène, dans 
lequel la concentration de gouttelettes est constante et le déficit en eau condensée par rapport 
à l’adiabatisme est pris en compte par évaporation de toutes les gouttelettes ; le mélange 
hétérogène, dans lequel le déficit est pris en compte par l’évaporation totale d’une fraction 
des gouttelettes, les gouttelettes restantes gardant le même rayon. 
Dans ce chapitre, nous nous proposons d'étudier le biais plan-parallèle sur l'albédo 
d'un système nuageux, à l'échelle d'une maille de modèle atmosphérique méso-échelle (104 à 
105 m). Nous utilisons pour cela les simulations L.E.S tridimensionnelles de scènes nuageuses 
présentées au chapitre précédent. Le bais plan-parallèle est ici définit comme la différence 
entre l'albédo obtenu par le calcul du transfert radiatif 3D à travers ces simulations et l'albédo 
obtenu par le calcul 1D du transfert radiatif à travers le même système nuageux mais 
représenté par un AS-PP contraint par les trois paramètres disponibles dans un modèle de 
grande échelle (LWP, fraction nuageuse et concentration de gouttelettes nuageuses à la base 
du nuage). 
Dans la première partie de ce chapitre, l'importance de l'impact de la variabilité 
microphysique sur les propriétés radiatives du système nuageux est mise en relief. 
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En deuxième partie, nous explorons la possibilité de représenter le champ nuageux 
hétérogène par une représentation AS-PP équivalente au champ 3D sur le plan de ses 
propriétés radiatives. 
Enfin, le biais plan-parallèle sur l'albédo, tel qu'il est posé dans les modèles de grande 
échelle, est quantifié en comparant l'albédo des différentes scènes nuageuses hétérogènes à 




5.1 Variabilité microphysique et propriétés 
radiatives 
 
Avant d'aborder les problèmes de représentation plan-parallèle du nuage dans les 
modèles de circulation générale, il est nécessaire d'attirer l'attention sur cet aspect longtemps 
négligé de l'hétérogénéité du champ nuageux : la variabilité microphysique à l'intérieur du 
champ nuageux lui-même. 
La connaissance du champ 3D de contenu en eau liquide n'est pas suffisante pour le 
calcul des propriétés optiques du nuage. Celles ci sont aussi déterminées par le champ 3D 
microphysique (concentration et rayon des gouttelettes nuageuses). Connaissant la base d’un 
nuage convectif et la concentration initiale des gouttelettes activées, il est possible de calculer 
le profil vertical de leur rayon volumique moyen et de leur rayon effectif dans une cellule où 
le contenu en eau liquide est adiabatique. En revanche, si le contenu en eau liquide est sous 
adiabatique, une paramétrisation des processus d’entraînement/mélange doit aussi être 
utilisée pour déduire le rayon effectif des gouttelettes de sa valeur adiabatique. 
À l'heure actuelle, le lien entre la variabilité du contenu en eau liquide et la variabilité 
microphysique n'est pas connu. Dans un nuage non-précipitant, ce lien dépend des processus 
turbulents d'entraînement/mélange. À ce titre, nous savons seulement que ce lien est 
compris entre les représentations homogène et hétérogène du mélange que nous avons 
présentés précédemment. Ces deux types de mélanges ont bien entendu un impact différent 
sur les propriétés radiatives du champ nuageux. Et la différence entre ces deux 
représentations représente donc l'incertitude maximum faite sur la simulation des propriétés 
radiatives du champ nuageux due à sa variabilité microphysique. 
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5.1.1   Approche théorique 
 Considérons un profil nuageux adiabatique et d'épaisseur géométrique H. Dans ce 
profil, LWC est proportionnel à la hauteur h au-dessus de la base du nuage, et la 
concentration de gouttelettes nuageuses Nad est constante. On définit l'épaisseur optique τ de 
cette colonne nuageuse : 
( )∫ ∫∞= H adext dh dr h ,N ,rn r Q π  τ
0 0
222 , 
où n(r²,Nad,h)dr² désigne la concentration des gouttelettes nuageuses de surface 4πr², à 
l'altitude h au-dessus de la base du nuage, pour une concentration Nad en gouttelettes 
nuageuses à la base du nuage. Qext est l'efficacité d'extinction dépendant du rayon de la 
gouttelette. Cette valeur tend asymptotiquement vers 2 lorsque le facteur de taille 2πr/λ 
augmente. Une approximation courante consiste à poser Qext = cste = 2 . 
 Dans l'hypothèse de croissance des gouttelettes par diffusion de vapeur, on a (voir 
chapitre 2, section 2.2.1) : 
n(r², h, Nad) = n(r²- β², h=0, Nad), 






















bases dr N,0h,rn 
dr N,0h,rn r
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 Considérons à présent un profil sous-adiabatique de contenu en eau liquide, résultant 
du mélange de la colonne nuageuse adiabatique avec un air environnant plus sec. Pour 
simplifier, nous représentons ce profil de LWC comme une fraction du profil LWC 
adiabatique (figure 5.1.1) : 
LWC(h) = a LWCad = a Cw h   avec  0 < a < 1 
La quantité d'eau LWP contenue dans cette colonne est alors égale à la fraction a de la 
quantité d'eau obtenue avec l'hypothèse adiabatique : 
 
LWP = a LWPad
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Fig. 5.1.1  Représentation de l'évolution de la concentration en gouttelettes nuageuses (au 
centre) et du rayon effectif (à droite) dans un profil nuageux sous-adiabatique 
idéalisé (à gauche en noir), selon l'hypothèse de mélange hétérogène (trait plein 
gris) ou homogène (pointillés noir). Les valeurs affichées ont été calculées pour 
une concentration initiale (avant mélange) Nad = 100 cm-3 et un rapport a = 0.6 . 
 
Dans l'hypothèse d'un mélange hétérogène, le rayon des gouttelettes reste identique 
avant et après mélange, mais leur concentration diminue. L'épaisseur optique de la colonne 





⎧ += ∫ dh hβ  r H  a N Q π  τ basesadexthétéro H
0
22  
 Dans l'hypothèse d'un mélange homogène, la concentration de gouttelettes nuageuses 





⎧ += ∫ dh hβa  r H  N Q π  τ basesadexthomo
aH
0
22 1  
 Nous pouvons ainsi exprimer le rapport entre les effets sur l'épaisseur optique des 




























 Ce rapport est toujours supérieur à 1. Ce qui signifie que l'épaisseur optique moyenne 
d'un nuage hétérogène (c'est à dire en grande partie sous-adiabatique) affecté d'un mélange 
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de type homogène est toujours supérieur à l'épaisseur optique du même nuage mais affecté 
d'un mélange de type hétérogène. Ce rapport dépend peu de H, sauf pour un nuage très fin 
(<100 m), mais dépend fortement de a=LWC/LWCad. L'influence sur le rapport τhomo/τhétéro 
de la concentration initiale de gouttelettes nuageuses Nad est très faible, car elle n'est reflétée 
que par la valeur de rs2base qui est de l'ordre de 1 µm², quelque soit la concentration de 
gouttelettes à la base du nuage.  La figure 5.1.2 montre l'évolution du rapport τhomo/τhétéro en 
fonction de H et a pour notre modèle simplifié de profils nuageux sous-adiabatiques. Pour 
reprendre l'exemple de la figure 5.1.1, on montre ainsi que pour une colonne nuageuse 
contenant seulement 60% de l'eau condensée adiabatique (a=0.6), l'épaisseur optique 
calculée pour un mélange homogène est 20% plus grande que celle qui est calculée avec un 
schéma de mélange hétérogène. 
 
Rapport des epaisseurs optiques τhomo / τhetero 
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Fig. 5.1.2  Évolution du rapport entre l'épaisseur optique d'une colonne nuageuse sous-
adiabatique calculée suivant l'hypothèse de mélange homogène et l'épaisseur 
optique de la même colonne calculée suivant l'hypothèse de mélange 
hétérogène. La colonne nuageuse sous adiabatique est caractérisée par un profil 
de contenu en eau liquide LWC = a LWCad = a Cw h, et par une épaisseur 
géométrique H. 
 
 La différence d'épaisseur optique entre les deux types de mélange est aisément 
compréhensible en considérant les propriétés microphysiques de la colonne. Pour un même 
contenu en eau liquide, le mélange hétérogène produit un plus petit nombre de plus grosses 
gouttelettes que le mélange homogène. Pour un photon incident, la surface apparente (et 
donc l'épaisseur optique) des particules diffusantes (gouttelettes nuageuses) est donc plus 
grande pour le mélange homogène que pour le mélange hétérogène. 
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 Un parallèle peut ainsi être fait entre l'impact du type de mélange sur l'épaisseur 
optique et le premier effet indirect des aérosols. Celui-ci décrit l'impact d'une plus grande 
concentration de gouttelettes nuageuses, due à une augmentation de la concentration en CCN 
dans la couche limite, sur les propriétés optiques et radiatives du nuage, lorsque son contenu 
en eau liquide demeure inchangé. Dans ces conditions, pour la même raison citée plus haut, 
un plus grand nombre de gouttelettes nuageuses implique de plus petites gouttelettes, et 
donc une plus grande épaisseur optique. Pour un nuage dont le LWC augmente linéairement 
avec l'altitude, l'épaisseur optique est proportionnelle à la racine cubique de la concentration 
de gouttelettes nuageuses (Brenguier et al., 2000) : 
( ) 6531 LWPNk   B  τ  = , 
où B est une constante dépendant de la pression et de la température à la base du nuage, et k  
(sans dimension) dépend de la forme de la distribution dimensionnelle des gouttelettes et 
varie de 0.8 à 0.9 respectivement pour un nuage de type marin ou pollué. 
 Dans le cadre de l'effet indirect des aérosols, si la concentration en gouttelettes N 
augmente d'un facteur X, l'épaisseur optique du nuage augmente d'un facteur 3 X . Le 
parallèle entre l'impact du mélange et le premier effet indirect des aérosols sur l'épaisseur 
optique du nuage, permet d'illustrer l'importance de la variabilité microphysique sur les 
propriétés optiques du nuage. Les schémas de mélange homogène et hétérogène bornent la 
variabilité microphysique possible au sein d’un champ nuageux non précipitant. Le rapport 
τhomo/τhétéro représente donc l'incertitude sur l'épaisseur optique de ce champ lorsque l’impact 
des processus d’entraînement/mélange n’est pas connu. On peut alors représenter cette 
incertitude par une incertitude équivalente sur la concentration de gouttelettes nuageuses, 
telle que le rapport τhomo/τhétéro soit identique à la variation d'épaisseur optique obtenue en ne 
modifiant que la concentration de gouttelettes: 
τhomo/τhétéro = 3 X  
Pour reprendre l'exemple précédent, pour un profil dont le LWP est égal à 60% du 
LWP adiabatique, l'incertitude sur l'épaisseur optique due à la variabilité microphysique est 
d'environ 20% (τhomo/τhétéro=1.2). Pour obtenir une telle variation d'épaisseur optique dans le 
cadre du premier effet indirect des aérosols, il faudrait multiplier la concentration de 
gouttelettes par un facteur X = (τhomo/τhétéro)3 ≈ 1.7, soit une incertitude équivalente sur la 
concentration d'environ 70%. 
Ce parallèle souligne l'importance de la variabilité microphysique sous-maille dans 
l'estimation de l'impact radiatif du premier effet indirect des aérosols dans les modèles 
climatiques. Une grande part de cet impact sur l'épaisseur optique moyenne de la maille 
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nuageuse peut être masquée par la prise en compte ou non de la variabilité microphysique 
sous-maille. 
 
5.1.2   Impact de la variabilité microphysique sur l'épaisseur 
optique et l'albédo des champs simulés 
Pour illustrer l'impact de la variabilité microphysique sur les propriétés optiques et 
radiatives d'un champ nuageux réaliste, nous calculons les épaisseurs optiques et les albédos 
des champs nuageux présentés au chapitre précédent, selon des schémas de mélange 
homogène et hétérogène. Le tableau 5.1.1 présente les résultats. 
Le rapport <τhomo>/<τhétéro> désigne ici le rapport des épaisseurs optiques moyennées 
sur tout le domaine de simulation, et calculées à la longueur d'onde visible de λ = 754 nm. 
À titre indicatif, nous avons reporté le facteur X = (τhomo/τhétéro)3 représentant la 
variation équivalente de la concentration de gouttelettes nuageuses nécessaire pour obtenir le 
même rapport d'épaisseur optique τhomo/τhétéro. 
Le rapport <Ahomo>/<Ahétéro> désigne le rapport des flux radiatifs émergents calculés 
en 3D avec SHDOM, au sommet du domaine de simulation, moyennés sur tout le champ 
nuageux, à la même longueur d'onde et pour un angle zénithal solaire faible (θ0=24.4°). 
 Les valeurs des rapports représentent un ordre de grandeur, car ceux-ci peuvent 
varier légèrement selon la concentration de gouttelettes activées à la base du nuage (Nad). 
 Le rapport τhomo/τhétéro est d'autant plus marqué que le contenu en eau liquide s'écarte 
de la référence adiabatique. Autrement dit, ce rapport sera plus grand dans les régions 
nuageuses où les processus d'entraînement/mélange sont actifs, c'est à dire lorsque l'on 
s'écarte du cœur des cellules convectives. Il suit que plus le champ 3D de LWC de la scène 
nuageuse est hétérogène, plus l'écart d'épaisseur optique entre les deux schémas de mélange 
est important. Cette tendance est confirmée en comparant le rapport <τhomo>/<τhétéro> des 
scènes nuageuses au caractère plutôt homogènes (Nuages 1 et 2) et plus hétérogènes (pour les 
Nuages 3 et 4). 
 
La différence entre les deux schémas de mélange a aussi un impact sur l'albédo. Cet 
impact ne peut être calculé analytiquement mais dépend évidemment de l'épaisseur optique 
du champ nuageux. Dans le cas du rayonnement solaire, la quantité de lumière réfléchie 
dépend de τ, selon une fonction convexe (voir figure 4.2.1). C'est à dire que pour les petites 
valeurs de τ, le rayonnement réfléchit augmente rapidement avec l'épaisseur optique, alors 
que pour des valeurs plus élevées, ce rayonnement augmente plus faiblement avec τ, puis 
sature au-delà d'une certaine valeur. En conséquence, pour un nuage épais tant 
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géométriquement qu'optiquement, la différence de rayonnement réfléchi entre les deux types 
de mélange sera relativement plus faible que pour un nuage fin. Ainsi, le rapport d'albédo 
<Ahomo>/<Ahétéro>  est faible et inférieur à <τhomo>/<τhétéro> pour le nuage 1, qui est un nuage 
épais, et grande et supérieure à <τhomo>/<τhétéro> pour les autres nuages dont les épaisseurs 










≈  1.1 
effet indirect équivalent: 
N ×  1.3 




≈  1.4 
effet indirect équivalent: 
N× 2.6 





effet indirect équivalent: 
N× 3.8 





effet indirect équivalent: 
N× 3.4 
≈  1.6 
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Tableau 5.1.1 (ci-contre) Illustration de l'impact de la variabilité microphysique 
sur les propriétés optiques et radiatives de champs nuageux réalistes, à l'échelle du 
domaine de simulation (10×10 km²). Le tableau représente les valeurs des rapports 
d'épaisseurs optiques (colonne centrale) et d'albédos (colonne de droite), moyennés 
sur tout le domaine de simulation, et calculés selon le schéma de mélange 
homogène et hétérogène, pour les 4 modèles de champ nuageux retenus. L'effet 
indirect équivalent désigne le facteur X=(τhomo/τhétéro)3 à appliquer à la concentration 
de gouttelettes nuageuses pour obtenir le même rapport d'épaisseur optique, selon 
les hypothèses du premier effet indirect des aérosols (Twomey,1977) 
 
 
5.1.3  Résumé et discussion 
 Dans cette section, nous avons quantifié l'impact radiatif de la variabilité 
microphysique d'un champ nuageux à la résolution d'une maille de modèle de circulation 
générale. 
 Dans les nuages de couche limite non-précipitants, cette variabilité microphysique est 
principalement due aux processus d’entraînement/mélange entre les cellules convectives et 
leur environnement plus sec. Des observations en nuages naturels (Burnet et Brenguier, 
2005) ont montré que leur impact est variable et qu’il est déterminé par les valeurs 
respectives du temps caractéristique de mélange turbulent et du temps caractéristique 
d’évaporation totale des gouttelettes. Lorsque la turbulence est faible (temps 
d’homogénéisation long) et les gouttelettes petites (temps d’évaporation court), la 
concentration des gouttelettes est réduite tandis que leur rayon semble constant. C’est le cas 
dans les nuages de couche limite de type stratocumulus. A l’inverse, lorsque la turbulence est 
forte et les gouttelettes sont grosses (cas des nuages cumuliformes), la concentration est peu 
réduite et le rayon des gouttelettes diminue. Cependant, il n’existe pas encore de 
paramétrisation pour prévoir l’impact des processus d’entraînement/mélange, même dans 
les modèles qui résolvent les nuages (CRM). Nous avons donc utilisé deux représentations 
extrêmes des processus d'entraînement/mélange: le schéma de mélange homogène et le 
schéma de mélange hétérogène, qui encadrent les états possibles de la variabilité 
microphysique dans un nuage convectif non précipitant. 
 La différence d'impact entre ces deux schémas sur l'épaisseur optique du champ 
nuageux est d'autant plus grande que ce champ est hétérogène (en terme de distribution 3D 
du contenu en eau liquide) et qu’il s'éloigne de la référence adiabatique. 
 La différence d'impact sur l'albédo du champ nuageux est variable. Elle dépend en 
premier lieu de la différence d'épaisseur optique, mais elle est aussi tempérée pour les 
champs optiquement et géométriquement épais, et amplifiée pour les nuages fins. 
 L'impact de la variabilité microphysique sur l'épaisseur optique d'une maille nuageuse 
d'un modèle de circulation générale peut être évaluée par la comparaison des épaisseurs 
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optiques et des albédos calculés en utilisant successivement les deux schémas de mélange qui 
encadrent le phénomène.  Elle est comparable à l’impact d’une variation significative de la 
concentration des gouttelettes, c’est à dire à l’effet indirect de l’aérosol. 
En conclusion, la variabilité microphysique des champs nuageux, due aux processus 
d’entraînement/mélange est une source d’incertitude importante dans la simulation du 
transfert radiatif en atmosphère nuageuse. Elle ne peut être compensée simplement en 
utilisant un schéma correctif universel parce que l’impact du mélange est variable, et qu’il 




5.2 Représentation AS-PP du nuage : peut-on 
corriger le biais plan-parallèle ? 
 
 Dans cette section, nous abordons spécifiquement la problématique du biais plan-
parallèle dans les modèles de circulation générale. 
 Nous avons vu en introduction que dans de tels modèles, le nuage est représenté à 
l'échelle de la maille (10 à 100 km), au mieux par un plan-parallèle adiabatiquement stratifié 
(AS-PP), doté d'un certain contenu en eau LWP, couvrant une certaine fraction de la maille 
CF, et dont la microphysique est réduite à la connaissance de la concentration de gouttelettes 
activées à la base du nuage Nad.  
 Dans l'approche classique du biais plan-parallèle, le but des paramétrisations est de 
réduire l'écart entre l'albédo calculé pour un tel nuage, et l'albédo du champ nuageux réel 
qu'il est censé représenter. 
 Dans cette section, nous étudions la faisabilité d'une telle approche. La méthode 
proposée est d'utiliser les simulations L.E.S. de nuage et leurs propriétés radiatives 3D 
simulées par SHDOM pour figurer les champs nuageux à fine résolution, dans une maille 
d'un modèle de circulation générale. Nous pourrons alors comparer l’albédo simulé à celui 
d’un modèle AS-PP équivalent, définit par la même fraction nuageuse que le champ 
tridimensionnel, un LWP égal au LWP moyen du champ tridimensionnel, et la même 
concentration de gouttelettes. 
Cependant, avant d’aborder cette évaluation, nous examinons brièvement le problème 
inverse du calcul des propriétés nuageuses du modèle de nuage AS-PP à partir de l’albédo 
pour mesurer sa sensibilité aux différents paramètres. 
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L’équivalence des albédos tridimensionnels et AS-PP doit être vérifiée sur l’ensemble 
du spectre solaire. Dans notre étude, nous nous limiterons à deux longueurs d’onde, une 
visible à λ = 754 nm et la seconde dans le proche infrarouge à λ = 1535 nm. 
 
5.2.1   Nuage AS-PP de même albédo 
Dans cette première étape, nous partons d’une simulation tridimensionnelle dont 
nous connaissons la fraction nuageuse et les albédos dans le visible et le proche infrarouge. A 
l’aide d’une interpolation inverse, nous chercherons à estimer le LWP et la concentration de 
gouttelettes d’un modèle AS-PP de même albédo. 
Nous faisons ici plusieurs hypothèses sur les caractéristiques de ce modèle idéalisé : 
 Le modèle de circulation générale possède la même résolution verticale que nos 
simulations L.E.S. (10 m). Cette hypothèse n'est évidemment pas remplie dans les 
modèles actuels. 
 Les paramètres nuageux du modèle de grande échelle sont l'épaisseur géométrique 
HAS-PP (ou le contenu en eau liquide adiabatique LWPAS-PP = Cw × HAS-PP2), la 
concentration de gouttelettes nuageuses NAS-PP, ainsi que la fraction nuageuse sous-
maille CFAS-PP. 
 Le modèle de grande échelle est capable de diagnostiquer correctement la fraction 
nuageuse sous-maille, c'est à dire égale à la fraction nuageuse du domaine de 
simulation L.E.S. 
 la différence de taille entre le domaine L.E.S. (10 km²) et la maille du modèle de 
grande échelle n'a pas d'impact sur l'albédo moyen. 
 
 L'albédo moyen (<AVis,NIR>3D) du nuage L.E.S. est calculé à partir de la simulation 3D 
du transfert radiatif pour chacun des vingt-quatre champs nuageux présentés au chapitre 4 (4 
nuages, 3 concentrations en gouttelettes, 2 types de mélange), pour un seul angle solaire 
(θo=24.4°). 
 L'albédo moyen (<AVis,NIR>AS-PP) du nuage plan parallèle est calculé par simulation du 
transfert radiatif 1D en mode ICA. Les conditions de simulation du transfert radiatif sont par 
ailleurs identiques dans les deux cas (albédo de surface nul, même angle solaire, et mêmes 
caractéristiques optiques de l'atmosphère). 
Nous posons : 
{ <AVis> ; <ANIR> }AS-PP = { <AVis> ; <ANIR> }3D 
CFAS-PP = CF3D 
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La fraction nuageuse est ici définie pour une épaisseur optique en visible supérieure 
ou égale à l'unité. La construction du nuage AS-PP équivalent est résumée par la figure 5.2.1. 
 
  
Fig. 5.2.1   À gauche : champ nuageux L.E.S. initial de fraction nuageuse CF3D. À droite : 
maille du modèle de grande échelle et la représentation plan-parallèle du champ 
nuageux, d'épaisseur géométrique H et de concentration de gouttelette N. Les 
albédos moyens en visible et proche infrarouge (Nir)  ainsi que les fractions 
nuageuses sont identiques pour les deux représentations du champ nuageux. 
 
 
CFASPP = CF3D 





5.2.2   Détermination du nuage AS-PP équivalent 
Puisque la fraction nuageuse de la maille est fixée, les seuls paramètres inconnus du 
nuage AS-PP sont l'épaisseur géométrique HAS-PP ou le contenu en eau liquide intégré sur la 
verticale LWPAS-PP, et la concentration de gouttelettes nuageuse NAS-PP. 
 Pour déterminer ces paramètres nous appliquons une méthode similaire aux 
techniques de restitution de paramètres nuageux en télédétection, de type "Look-Up Table". 
 Nous construisons pour cela un grand nombre de nuages AS-PP d'épaisseur 
géométrique et de concentration de gouttelettes nuageuses variables, dont nous simulons en 
mode ICA les albédos monochromatiques en visible (λ = 754 nm) et en proche infra-rouge (λ 
= 1535 nm) pour le même angle solaire que les simulations L.E.S. Nous obtenons alors une 
"Look-Up Table" (LUT) qui à chaque couple d'albédos { <AVis>AS-PP ; <ANIR>AS-PP } fait 
correspondre un couple de paramètres nuageux { HAS-PP ou LWPAS-PP ; NAS-PP } (figure 5.2.2). 
 
 Comme le transfert radiatif est calculé en mode ICA, les valeurs d'albédos de la Look-
Up Table pour des fractions nuageuses inférieures à 100% sont déduites des valeurs à 100 % 
par la formule :  
<A>CF = CF × <A>CF=100% + (1 – CF) × ACF=0% , 
où ACF=0% représente l'albédo atmosphérique en ciel clair (sans nuage). 
 
 Pour déterminer le couple de paramètres nuageux, on projette le point de 
coordonnées { <AVis>3D ; <ANIR>3D }  sur la LUT correspondant à la fraction nuageuse CF du 
champ 3D. Les valeurs { HAS-PP ; NAS-PP } sont obtenues par interpolation bilinéaire entre les 
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points les plus proches de la LUT. La précision de l’algorithme est de 5 cm-3 pour NAS-PP, 5 m 
pour HAS-PP et 0.025 g/m² pour LWPAS-PP. 
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Fig. 5.2.2  Représentation graphique de la table de correspondance (Look-Up Table) 
entre les albédos visible et proche infrarouge d'une collection de nuages plan-
parallèles adiabatiquement stratifiés, d'épaisseur géométrique H et de 
concentration de gouttelettes nuageuses N variables. L'angle zénithal solaire 
est 24.4° et la fraction nuageuse du domaine de simulation est 100%. 
 
 
5.2.3   Résultats 
 Pour chacun des vingt-quatre champs nuageux réalistes retenus, nous déterminons 
les paramètres nuageux (HAS-PP, LWPAS-PP et NAS-PP) de la représentation AS-PP 
correspondante. Les figures 5.2.3 à 5.2.5 comparent ces valeurs aux grandeurs 
caractéristiques <H>3D, <LWP>3D et Nad de la scène tridimensionnelle initiale. Ces grandeurs 
désignent respectivement l'épaisseur géométrique moyenne et le LWP moyen calculés sur la 
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hétérogène 100 43 33 83  286 
50 cm-3
homogène 100 46 36 83 286 
hétérogène 100 61 48 83 286 
256 cm-3
homogène 100 65 51 83 286 
hétérogène 100 67 52 83 286 
Nuage 1 
400 cm-3
homogène 100 70 55 83 286 
hétérogène 35 5 5 12 105 
50 cm-3
homogène 54 7 8 10 95 
hétérogène 57 9 10 10 93 
256 cm-3
homogène 72 14 16 8 86 
hétérogène 62 11 12 9 91 
Nuage 2 
400 cm-3
homogène 76 16 20 8 84 
hétérogène 28 4 4 19 129 
50 cm-3
homogène 44 7 7 14 110 
hétérogène 42 8 8 15 112 
256 cm-3
homogène 58 13 15 11 97 
hétérogène 45 9 9 14 108 
Nuage 3 
400 cm-3
homogène 62 16 18 11 94 
hétérogène 10 2 2 19 123 
50 cm-3
homogène 15 3 3 15 106 
hétérogène 15 3 3 15 106 
256 cm-3
homogène 20 5 6 11 91 
hétérogène 16 4 4 14 102 
Nuage 4 
400 cm-3
homogène 22 6 7 11 87 
 
Tableau 5.2.1 Paramètres des scènes nuageuses 3D retenues : concentration Nad de 
gouttelettes nuageuses activées à la base du nuage, fraction nuageuse CF3D telle que τ >1, 
albédos moyens en visible <AVis>3D et proche infrarouge <ANir>3D de la scène nuageuse, 
contenu en eau liquide intégré sur la verticale <LWP>3D moyenné sur la fraction 
nuageuse, épaisseur géométrique <H>3D moyennée sur la fraction nuageuse. 
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Fig. 5.2.3  Graphique comparatif des concentrations de gouttelettes nuageuses activées à la 
base du nuage des 24 champs 3D, et des concentrations de gouttelettes des 
nuages AS-PP équivalents (i.e. albédo visible, albédo proche infrarouge et 
fraction nuageuse identiques). 
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Fig. 5.2.4  Graphique comparatif des épaisseurs géométriques moyennes (+/- l’écart type : 
barres horizontales) des 24 champs 3D, et des épaisseurs géométriques des 
nuages AS-PP équivalents (i.e. albédo visible, albédo proche infrarouge et 
fraction nuageuse identiques). Voir figure 5.2.3 pour la correspondance des 
couleurs et symboles. 
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 Le tableau 5.2.2 résume de manière statistique les graphiques comparatifs. Le tableau 
présente le biais moyen (écart moyen entre le paramètre nuageux AS-PP et le paramètre 
correspondant du nuage 3D), l’erreur quadratique moyenne (RMSE) qui donne une 
information sur la dispersion de cet écart, et le coefficient de corrélation entre ces valeurs, 
pour chacun de paramètres nuageux (concentration de gouttelettes à la base du nuage, LWP 
et épaisseur géométrique). 
 
Exemple pour la concentration en gouttelettes nuageuses : 
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Fig. 5.2.5   Graphique comparatif des LWP moyens (+/- l’écart type : barres horizontales) des 
24 champs 3D, et des LWP des nuages AS-PP équivalents (i.e. albédos visibles, 
albédo proche infrarouge et fraction nuageuse identiques). Voir figure 5.2.3 pour 
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Sur les 24 cas: 
Biais 
moyen RMSE Corr. 
NASPP   
(cm-3) -86.4 134.4 70% 
HASPP   
(m) 
13.5 21.2 98% 
LWPASPP 
(g/m²) 1.13 4.17 99% 
 












NASPP   
(cm-3) -143,3 183,7 61% 
 NASPP   
(cm-3) -29.5 48.7 98% 
HASPP   
(m) 
16,9 25,9 97%  HASPP   (m) 10,1 15,1 99% 
LWPASPP 
(g/m²) 
2,15 5,26 99%  LWPASPP 
(g/m²) 
0,12 2,67 99% 
 
Tableau 5.2.2 Comparaison statistique correspondante aux figures 5.2.3 à 5.2.5, 
entre les valeurs des paramètres nuageux des 24 champs 3D réalistes étudiés et les 
paramètres des nuages AS-PP équivalents en termes d’albédos et de fraction 
nuageuse. Ces statistiques portent sur l’ensemble des 24 champs (haut), sur les 12 
cas avec mélange hétérogène (gauche), et avec mélange homogène (droite). 
 
5.2.4   Résumé et discussion 
 Ces résultats montrent qu’un modèle de nuage AS-PP de mêmes albédos visible et 
proche infrarouge et même fraction nuageuse qu’une scène tridimensionnelle de nuage 
réaliste, peut être défini par une couche d’épaisseur géométrique ou de LWP proches de ceux 
qui sont calculés en moyenne sur la fraction nuageuse du champ tridimensionnel. En 
revanche, la concentration de gouttelettes qui caractérise le modèle AS-PP peut être assez 
différente de celle du champ tridimensionnel et toujours inférieure à celle -ci.  
Rappelons qu’il s’agit ici de la concentration de gouttelettes Nad qui serait 
diagnostiquée avec une paramétrisation du processus d’activation des noyaux de 
condensation à la base du nuage. En fait, comme nous l’avons montré dans la section 
précédente, l’impact de la variabilité microphysique due aux processus 
d’entraînement/mélange sur les propriétés optiques du nuage est prépondérant. En effet, elle 
se produit principalement au sommet du nuage qui est exposé à l’air troposphérique chaud et 
sec de l’inversion sommitale. Or c’est le sommet du nuage qui détermine l’essentiel des 
propriétés radiatives d’un nuage de couche limite.  
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Cet écart entre la concentration équivalente et la concentration des gouttelettes 
activées dépend du schéma de mélange utilisé et elle est maximale pour le schéma de 
mélange hétérogène dans lequel la concentration de gouttelettes est fortement réduite dans 
les cellules sous-adiabatiques. 
 
 
5.3 Le biais plan-parallèle 
 
Nous revenons maintenant à notre problématique qui est de quantifier l’erreur 
commise sur le calcul de l’albédo dans un modèle de circulation générale. 
La méthode proposée utilise comme précédemment les simulations L.E.S. de nuages 
et leurs propriétés radiatives 3D simulées par SHDOM. Ces champs nuageux représentent les 
scènes réalistes idéalement contenues dans la maille d’un modèle de circulation générale. 
Nous construisons pour chacun de ces champs une représentation AS-PP équivalente: 
"équivalente" signifie ici que les deux représentations du champ nuageux (L.E.S et AS-PP) 
contiennent la même quantité d'eau liquide, la même fraction nuageuse et la même 
concentration de gouttelettes activées à la base du nuage. 
Nous déterminons ensuite les albédos (en visible et proche IR) de cette représentation 
AS-PP à l'aide du code de transfert radiatif SHDOM en mode ICA. L'angle zénithal solaire 
(24.4°) et la longueur d'onde (λ = 754 nm) sont identiques aux cas 3D. Le biais plan-parallèle 
de la maille de modèle de grande échelle correspond alors à la différence d'albédo entre les 
deux représentations du champ nuageux. 
5.3.1   Construction du nuage AS-PP équivalent 
 La concentration de gouttelettes nuageuses du nuage équivalent est égale à la 
concentration en gouttelettes activées à la base du nuage 3D : 
NAS-PP = Nad 
La fraction nuageuse du champ 3D est déterminée à l'aide d'un seuil sur l'épaisseur optique 
en visible ( τ > 1). On a par construction : 
CF3D  =  CFAS-PP 
Les deux scènes nuageuses ont le même contenu en eau liquide total, c'est à dire le même 
LWP moyenné sur tout le domaine de simulation (incluant les portions de ciel clair) : 
<LWP>3D = <LWP>AS-PP
Le contenu en eau liquide intégré sur la verticale LWPAS-PP du nuage AS-PP est alors : 
LWPAS-PP = <LWP>3D× CFAS-PPP-1
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Comme le nuage est adiabatique (LWPAS-PP= ½ Cw HAS-PP2), l'expression de l'épaisseur 
géométrique HAS-PP du nuage plan-parallèle équivalent est : 
PP-AS
3D




><= 2  
La figure 5.3.1 présente schématiquement la construction du nuage AS-PP. 
  
Fig. 5.3.1   À gauche : champ nuageux L.E.S. initial de fraction nuageuse CF3D. Le domaine 
de simulation de ce champ nuageux représente une maille de modèle de grande 
échelle. À droite : maille du modèle de grande échelle et la représentation plan-
parallèle du champ nuageux, d'épaisseur géométrique HASPP et de concentration 
de gouttelette Nad (voir texte). Le contenu en eau liquide total ainsi que la fraction 
nuageuse sont identiques pour les deux représentations du champ nuageux. 
 
 
CFASPP = CF3D 
 HASPP 
NASPP
Nad = NASPP 
<LWP>3D=<LWP>ASPP 
5.3.2   Résultats 
Pour chacun des 24 cas de champ nuageux réaliste, l'albédo moyen <AVis>AS-PP de la 
représentation AS-PP équivalente est calculé par simulation du transfert radiatif à l'aide du 
modèle de transfert radiatif SHDOM en mode ICA. 
Le biais plan-parallèle est calculé en % à partir de la différence d'albédo entre le 










Le tableau 5.3.1 présente les résultats obtenus pour tous les champs nuageux. 
À une exception près (Nuage 4 a, mélange homogène), le biais plan-parallèle tel qu'il 
est défini est toujours négatif. C'est-à-dire que la représentation AS-PP surestime 
systématiquement l'albédo moyen de la scène nuageuse, en accord avec les études 
précédentes sur le biais plan-parallèle sur l'albédo. 
Dans le cas du mélange homogène, avec un maximum de 10%, le biais est cependant 
plus faible que celui présenté dans les premières études (environ 15%). Ce résultat est 
néanmoins en accord avec l'ordre de grandeur du biais plan-parallèle estimé par Di Giuseppe 
et Tompkins (2003) qui présentent des biais de l'ordre de 5% en mode IPA. Dans cette étude, 
le biais était calculé pour des champs nuageux générés de manière stochastique, 
adiabatiquement stratifié, de fraction nuageuse élevée (>80%) dans lequel la concentration 
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de gouttelettes nuageuses est constante. Ce modèle de nuage est donc assez proche de notre 
représentation homogène du mélange dans un nuage de couche limite. 
 
 










hétérogène 100 83.3  43 -9 50 cm-3
(a) homogène 100 83.3 46 -2 
hétérogène 100 83.3 61 -8 256 cm-3
(b) homogène 100 83.3 65 -2 
hétérogène 100 83.3 67 -7 
Nuage 1 
400 cm-3
(c) homogène 100 83.3 70 -2 
hétérogène 35 6.0 5 -23 50 cm-3
(a) homogène 54 6.0 7 0 
hétérogène 57 6.0 9 -30 256 cm-3
(b) homogène 72 6.0 14 -5 
hétérogène 62 6.0 11 -34 
Nuage 2 
400 cm-3
(c) homogène 76 6.0 16 -7 
hétérogène 28 6.8 4 -34 50 cm-3
(a) homogène 44 6.8 7 -1 
hétérogène 42 6.8 8 -40 256 cm-3
(b) homogène 58 6.8 13 -7 
hétérogène 45 6.8 9 -40 
Nuage 3 
400 cm-3
(c) homogène 62 6.8 16 -10 
hétérogène 10 2.5 2 -23 50 cm-3
(a) homogène 15 2.5 3 7 
hétérogène 15 2.5 3 -31 256 cm-3
(b) homogène 20 2.5 5 -1 
hétérogène 16 2.5 4 -33 
Nuage 4 
400 cm-3
(c) homogène 22 2.5 6 -5 
 
Tableau 5.3.1 Paramètres des représentations AS-PP équivalentes aux scènes nuageuses 3D 
retenues : concentration Nad de gouttelettes nuageuses activées à la base du nuage, fraction 
nuageuse CF telle que τ >1, contenu en eau liquide intégré sur la vertical moyen <LWP> et 
albédo moyen en visible <AVis>ASPP sur toute la scène nuageuse. Le biais plan-parallèle sur 
l'albédo pour la longueur d'onde visible représente l'écart entre l'albédo moyen de la scène 3D 
et de sa représentation AS-PP (voir texte). 
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 Dans le cas du mélange hétérogène, le biais plan-parallèle est beaucoup plus élevé, 
avec une nette différence entre le nuage 1 (épais, CF=100%) et les nuages plus fins à 
couverture fractionnaire. Avec un maximum à 40%, ce biais dépasse même la fourchette 
haute de l'estimation du biais plan-parallèle des études précédentes (30%), dans le cas de 
champs nuageux présentant une distribution très asymétrique du LWP.  
 Dans tous les cas, pour un même nuage et un même type de mélange, l'écart entre les 
deux représentations du champ nuageux augmente avec la fraction nuageuse de la scène. En 
effet, l'albédo de la scène AS-PP diminue avec la fraction nuageuse, bien que le contenu total 
en eau liquide soit conservé, c'est-à-dire que l'épaisseur géométrique de la partie nuageuse de 
la scène augmente pour compenser la réduction de fraction nuageuse. L'albédo moyen du 
champ AS-PP se rapproche donc de l'albédo du champ 3D à mesure que la fraction nuageuse 
diminue. Le signe même du biais plan-parallèle peut s'inverser pour une fraction nuageuse 
suffisamment basse. Ceci explique la valeur positive du biais dans le cas du nuage 4 a, 
mélange homogène. Pour ce nuage fin avec une concentration de gouttelettes faible (50 cm-3), 
le seuil τ >1 donne une faible fraction nuageuse qui ne prend pas en compte la contribution 
relativement grande des parties optiquement fines du champ nuageux. Pour illustrer ce 
concept, la figure 5.3.2 présente l'évolution du biais plan-parallèle en fonction de la fraction 
nuageuse arbitrairement assignée à la représentation AS-PP de la scène nuageuse. 
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Fig. 5.3.2 Evolution du biais plan parallèle en fonction de la fraction nuageuse de la 
représentation AS-PP correspondant aux champs nuageux L.E.S. selon le choix 
d'un mélange homogène (à gauche) ou hétérogène (à droite). 
 
5.3.3  Résumé et discussion 
Nous avons défini le biais plan-parallèle comme la différence entre l'albédo d’une 
scène de nuage 3D, calculé avec un code de tranfert radiatif 3D et l'albédo du même champ 
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nuageux mais représenté à la manière d'un modèle de circulation générale par un plan-
parallèle (AS-PP 1D) et calculé en 1D par colonnes indépendantes (ICA). 
 La définition du biais plan parallèle combine les effets tridimensionnels du transfert 
radiatif et les effets de l'hétérogénéité tridimensionnelle du champ nuageux. Classiquement, 
ces deux effets sont séparés en utilisant un mode de transfert radiatif ICA. Pour l'angle solaire 
utilisé (24.4°) la contribution au biais plan parallèle des effets 3D du transfert radiatif sont 
relativement faibles (de l'ordre de 1%) pour une fraction nuageuse de 100% et/ou pour une 
organisation cellulaire du champ nuageux de longueur caractéristique supérieure à 5km (Di 
Giuseppe and Tompkins, 2003). Cette contribution augmente pour une fraction nuageuse 
plus faible et une organisation cellulaire plus compacte, mais le biais plan-parallèle total 
(hétérogénéité du champ et transfert radiatif 3D) reste de l'ordre de 5% dans des conditions 
similaires à nos simulations. 
 En revanche, le choix de la valeur de concentration des gouttelettes dans le modèle 
AS-PP est déterminant. Si on utilise une paramétrisation de l’activation des noyaux de 
condensation à la base du nuage, sans prendre en compte les processus dynamiques 
responsables du sous-adiabatisme dans le nuage, les écarts sur l’albédo peuvent être 
importants.  
En considérant un schéma de mélange de type homogène, le biais plan-parallèle est 
inférieur ou égal à 10% quelque soit le type de nuage considéré. Ce biais est faible (2%) pour 
le nuage de fraction nuageuse 100% et plus important pour les champs nuageux plus 
hétérogènes. Il n'est cependant pas possible au vu de ces résultats d'établir un lien direct 
entre hétérogénéité du champ et biais plan-parallèle. Ces valeurs du biais plan-parallèle sont 
plus faibles que les valeurs (15% et plus) rapportées dans les premières études (e.g. Cahalan 
et al., 1994), elles sont cependant comparables aux valeurs rapportées pour des champs 
nuageux plus réalistes (Di Giuseppe and Tompkins, 2003). Cette différence s'explique par 
l'utilisation d'un nuage adiabatiquement stratifié (AS-PP) pour la référence plan-parallèle, 
contrairement aux modèles de nuage verticalement uniformes (VU-PP) utilisés 
précédemment. 
 En considérant un mélange de type hétérogène, le biais plan-parallèle est de l'ordre de 
8% pour le nuage de fraction nuageuse 100% et supérieur à 20%, jusqu'à 40% pour les 
champs nuageux plus hétérogènes. Ces valeurs correspondent aux biais plan-parallèles les 
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5.4 Conclusion 
 
Les résultats présentés au cours de ce chapitre constituent une étude des limitations 
de la représentation 1D d'un champ nuageux hétérogène réaliste dans les modèles de 
circulation générale, communément désignées par le terme de biais plan-parallèle.  
Jusqu’à présent, les études se sont focalisées sur l’impact de la structure tri-
dimensionnelle des champs d’eau condensée. Dans ces études, la microphysique est 
déterminée en supposant, soit un rayon effectif constant (e.g. Cahalan et al., 1994), soit une 
concentration en gouttelettes constante (e.g. Di Giuseppe and Tompkins, 2003). Notre 
approche a montré que l’impact de la variabilité microphysique est tout aussi important. Les 
propriétés microphysiques réelles d'un champ nuageux demeurent une inconnue y compris à 
l'échelle du modèle L.E.S., et a fortiori à l'échelle de la maille GCM. Notre méthode permet 
cependant de circonscrire de manière réaliste la variabilité microphysique possible dans le 
champ nuageux en utilisant successivement les hypothèses de mélange homogène et de 
mélange hétérogène. La différence d'impact entre ces deux scénarios extrêmes de mélange 
représente donc l'incertitude maximale due à la variabilité microphysique sur le calcul du 
transfert radiatif. 
 Les résultats de la première partie de ce chapitre montrent que l'impact radiatif de la 
variabilité microphysique, à l'échelle d'une scène nuageuse, peut être conséquent. Sa valeur 
dépend du niveau d'hétérogénéité du champ. On montre ainsi que la différence d'albédo 
moyen entre les deux hypothèses de mélanges pour un même champ nuageux peut être 
comparable à l'impact d'un changement significatif de la concentration en gouttelettes 
nuageuses, équivalent à celui qui est couramment utilisé pour simuler le premier effet 
indirect des aérosols. 
Dans la deuxième partie, nous avons quantifié l’erreur commise sur le calcul de l’albédo 
et montré qu’elle peut atteindre des valeurs élevées, jusqu’à 40 %. 
 
Les paramétrisations du nuage dans les modèles de circulation générale sont 
progressivement améliorées. On peut donc espérer disposer de schémas efficaces et précis 
pour prévoir la fraction nuageuse et le contenu en eau condensée dans chaque maille du 
modèle. Pour aborder la problématique de l’effet indirect de l’aérosol, il est aussi nécessaire 
d’introduire une paramétrisation du processus d’activation qui relie les propriétés physico-
chimiques de l’aérosol à la concentration des gouttelettes de nuage, via une paramétrisation 
adéquate de la vitesse verticale à la base du nuage.  
Nous avons montré dans cette étude, que la concentration diagnostiquée par un tel 
schéma n’est pas judicieuse pour calculer le rayon effectif des gouttelettes. Il est aussi 
nécessaire d’y adjoindre une paramétrisation de l’impact des processus 
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d’entraînement/mélange, tout particulièrement au sommet des nuages de couche limite. En 
effet, le sommet du nuage est la partie la plus affectée par ces processus de mélange et de 
dilution de la concentration des gouttelettes, et c’est aussi la région du nuage qui détermine 
principalement ses propriétés radiatives. 
Des incertitudes demeurent quant au schéma le plus adapté. Le schéma homogène est 
celui qui a le moins d’impact, mais c’est aussi le moins réaliste. Le schéma hétérogène 












Chapitre 6  
HÉTÉROGÉNÉITÉ DU 
CHAMP NUAGEUX ET 
RESTITUTION DES 
PROPRIÉTÉS NUAGEUSES 




Le problème inverse concerne la restitution des paramètres nuageux à partir de 
mesures de télédétection par satellite. C'est une facette importante de la problématique de 
l'approche plan-parallèle de champs nuageux hétérogènes. Le problème est le suivant : nous 
connaissons les propriétés radiatives du champ nuageux (radiances, flux), et nous cherchons 
ses propriétés physiques (contenu en eau, propriétés microphysiques). 
Déduire les propriétés physiques du nuage à partir des radiances observées implique 
l'emploi de nombreuses hypothèses simplificatrices, à travers un schéma de restitution des 
paramètres nuageux. 
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Le principe fondamental d'un tel schéma repose sur la comparaison des radiances 
observées avec des radiances simulées en 1D à partir de modèles numériques simples de 
nuages 1D et plans-parallèles. Cependant, les radiances mesurées sont issues de scènes 
nuageuses 3D, souvent très hétérogènes et produits de processus physiques complexes ; 
autant de facteurs non pris en compte dans les modèles de nuages de référence (plans-
parallèles) des schémas de restitution. 
Si on écarte les problèmes numériques ou spécifiques à la technique de restitution, 
l'écart entre les caractéristiques du nuage observé et les caractéristiques restituées peuvent 
avoir deux sources. 
La première source d'erreur provient de la non-prise en compte, dans le schéma de 
restitution, des effets tridimensionnels du transfert radiatif en milieu hétérogène 
(approximation du pixel indépendant ou IPA). La validité de cette approximation dépend de 
la résolution du champ de réflectance observé et de l'angle zénithal solaire. Le biais induit est 
maximal pour un soleil rasant et si la résolution est petite devant le libre parcours moyen du 
photon à l'intérieur du pixel (le photon émergent peut alors provenir de pixels voisins ou 
distants). 
La seconde source d'erreur concerne l'écart entre le modèle de nuage plan-parallèle de 
référence et le nuage observé, tridimensionnel et hétérogène. Plus on s'éloigne de l'aspect 
réel, microphysique et macrophysique, de la colonne nuageuse observée, plus la restitution 
de ses caractéristiques physiques sera biaisée, et au demeurant difficilement interprétable. 
En réalité, dans le problème inverse, ces deux sources de biais sont fortement liées. Le 
transport tridimensionnel des flux radiatifs interagit avec l'hétérogénéité tridimensionnelle 
du champ nuageux, et on ne peut décorréler les deux phénomènes en ne connaissant que les 
flux radiatif émergents. Les paramètres nuageux physiques restitués ne peuvent donc être 
interprétés que comme ceux qu'aurait un nuage plan-parallèle de mêmes propriétés 
radiatives que celles qui sont observées. Se pose alors le problème de la validation des 
schémas de restitutions : quel est le lien entre les paramètres physiques restitués et les 
propriétés physiques réelles du champ nuageux observé? 
Pour valider les schémas de restitution de paramètres nuageux, on peut comparer 
leurs résultats avec des mesures indépendantes collectées in situ. Il existe cependant un 
problème de différence d'échelle entre, d'une part les mesures satellite d'ensemble d’un 
champ de radiance, et d'autre part les mesures in situ, partielles et locales, des propriétés 
physiques du champ nuageux. 
 Pour palier ce problème, nous avons à notre disposition des champs de reflectances 
réalistes issus de la simulation tridimensionnelle du transfert radiatif à travers des scènes 
nuageuses réalistes, hétérogènes et tridimensionnelles. Dans notre cas, nous connaissons 
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donc tous les paramètres du problème, il est ainsi possible de tester de manière poussée la 
restitution des paramètres nuageux physiques. 
Dans ce chapitre, nous utilisons les scènes nuageuses générées par notre méthode et 
présentées précédemment, pour tester un schéma de restitution de paramètres nuageux.  
Le but de cette étude est de déterminer plus qualitativement que quantitativement 
quel type d'information contient réellement les paramètres physiques restitués d'un champ 
nuageux observé. Nous avons vu qu'il est difficile de caractériser un champ nuageux 
hétérogène, même si ses propriétés nous sont connues. Alors, que peuvent vraiment signifier 
les caractéristiques restituées d'un champ nuageux? Si les propriétés restituées du champ 
nuageux sont celles qu'aurait un nuage plan-parallèle présentant les mêmes réflectances, à 
quel écart peut-on s'attendre entre les caractéristiques de ce champ hétérogène et la grandeur 
restituée? 
En première partie, nous présentons la technique de restitution que nous avons 
testée. Puis, nous comparons les propriétés physiques des champs nuageux présentés avec 
leurs propriétés restituées par cette technique. La connaissance complète de ces champs et la 
maîtrise du transfert radiatif nous permettent d'expliquer les écarts et concordances obtenus 
et d'identifier les sources de biais. L'étude porte 1/sur les conséquences de l'approximation 
du pixel indépendant, 2/sur l'hypothèse d’un modèle de nuage plan-parallèle de référence, et 
enfin 3/sur les conséquences de la variabilité microphysique au sein du champ nuageux 
réaliste. Une méthode de restitution s'affranchissant de l'hétérogénéité de la scène nuageuse 
est proposée et discutée. Enfin, nous abordons le problème de l'influence de l'hétérogénéité 
sous pixel, en appliquant le schéma de restitution à une résolution dégradée, plus proche de 
la résolution des mesures satellites. 
 
 
6.1   Présentation du schéma de restitution 
 
Le schéma de restitution que nous avons choisi de tester s'inspire largement de la 
technique présentée dans Schüller et al. (2003) et abordée au chapitre 1. Il s'agit d'un schéma 
de restitution basé sur une Look-Up Table, applicable dans le cas de nuages de couche limite 
convectifs et chauds (pas de glace). Ce schéma utilise un champ de réflectance en visible (754 
nm) et en proche infrarouge (1535 nm) et restitue un champ de concentration de gouttelettes 
nuageuses Nrest, d'épaisseur géométrique Hrest et de contenu en eau liquide intégré sur la 
verticale LWPrest. 
Ce type de schéma a été choisi pour deux raisons. D'une part, le modèle de nuage de 
référence utilisé pour construire la LUT est adiabatique, ce qui est une hypothèse réaliste au 
cœur des cellules convectives (Pawlowska et al., 1999) des nuages de couche limite. La 
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technique de restitution est donc particulièrement adaptée pour le type de nuage étudié dans 
le cadre de notre étude (nuages de couche limite convectifs et chauds, non précipitants). 
D'autre part, les paramètres nuageux restitués sont des paramètres physiques du champ 
nuageux. Ceux-ci sont simulés explicitement dans nos simulations L.E.S. Ce qui n'est pas le 
cas pour les schémas de restitution classiques de l'épaisseur optique et du rayon effectif qui 
sont des paramètres optiques du champ nuageux. 
 
6.1.1   Construction des abaques de référence        
(Look-Up Table) 
Dans un premier temps, nous construisons une série de nuages plans-parallèles 
d'épaisseur géométrique Had comprise entre 50 et 500 m par pas de 10 m. Ces modèles de 
nuages ont une résolution verticale de 10 m. Le contenu en eau liquide LWC de chaque 
niveau est adiabatique et calculé comme suit : 
LWC (h) = Cw h 
avec  Cw = 2.0 mg/m4  et où h est la différence entre l'altitude du niveau et celle de la base, 
constante et fixée à 500 m. 
Had = [ 50, 60, … , 490, 500 ] m 
Les propriétés optiques de ces nuages sont calculées de la même manière que pour les 
simulations LES, en tenant compte de l'évolution verticale de la distribution des gouttelettes 
(voir chapitre 2, section 2). Pour chaque modèle de nuage, on calcule ainsi les propriétés 
optiques correspondant à sept concentrations de gouttelettes nuageuses Nad. 
Nad = [ 25, 50, 100, 200, 256, 400, 470 ] cm-3
 
Les couples de reflectances (visible et proche infrarouge) correspondant aux 
paramètres physiques des nuages plans-parallèles adiabatiques (épaisseur géométrique – ou 
LWP – et concentration en gouttelettes) constituent notre Look-Up Table (figure 6.1.1). 
Nous simulons ensuite pour chaque cas les reflectances au Nadir correspondantes, 
pour deux longueurs d'onde λ = [ 754, 1535 ] nm à l'aide du modèle de transfert radiatif 
SHDOM, dans les même conditions que les simulations du transfert radiatif en nuages 
hétérogènes précédemment décrites, mais en mode IPA. 
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Figure 6.1.1 Look-Up Table du schéma de restitution. Les courbes pleines (resp. en 
pointillés) représentent les réflectances au Nadir à 754 nm et 1535 nm 
associées aux modèles de nuages de référence, plans-parallèles et 
adiabatiquement stratifiés, d'épaisseur géométrique Had (resp. de concentration 
de gouttelettes Nad) constante. L'angle zénithal solaire est de 24,4°. 
 
Remarque : Contrairement aux LUT correspondant à des nuages plans-parallèles 
verticalement homogènes (voir fig. 4.2.1), les courbes de reflectances de notre LUT 
présentent des oscillations, voire des recouvrements. Ceci résulte d'une part de la stratification 
de notre modèle de nuage de référence, dans lequel le rayon effectif est fonction de l'altitude, 
et d'autre part de la faible dispersion de la distribution des gouttelettes vers le sommet du 
nuage. C'est une bonne illustration des liens hautement non-linéaires entre les paramètres 
nuageux physiques (épaisseur optique et rayon effectif, ou épaisseur géométrique et 
concentration) et les paramètres radiatifs (reflectances visible et proche infra-rouge) dans un 
nuage adiabatique. Ainsi, lorsque les iso-lignes se resserrent, une faible erreur sur une mesure 
de réflectance peut conduire à un biais important sur la restitution (principalement pour les 
faibles réflectances, correspondant à des nuages de faible épaisseur). De plus, dans les zones 
de recouvrement des iso-lignes, la restitution des paramètres nuageux d'un couple de 
réflectances n'a pas de solution unique. 
 
6.1.2   Technique de restitution 
Nous avons simulé le transfert radiatif à travers une scène nuageuse dans les deux 
longueurs d'ondes ( λ=754 nm et λ=1535 nm). Nous obtenons ainsi les champs (2D) de 
réflectances au nadir dans ces deux longueurs d'onde. 
Nous appliquons sur le champ de réflectance à 754 nm le masque nuageux décrit au 
chapitre 3 (Schröder, 2002). Chaque pixel du champ est classé comme pixel nuageux ou ciel 
clair. Seuls les pixels nuageux sont traités par l'algorithme de restitution. 
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À chaque colonne du champ physique, identifiée comme nuageuse, correspond un 
point de coordonnées [R754, R1535] dans l'espace des réflectances au Nadir à 754 nm et à 1535 
nm. On cherche à déterminer à quelles coordonnées [Hrest, Nrest] ce point correspond dans 
l'espace des paramètres nuageux (épaisseur géométrique et concentration de gouttelettes). 
Premier cas de figure : si ce point, que l'on nomme p, est situé en dehors de la Look-
Up Table, il est rejeté par le schéma de restitution. 
Deuxième cas de figure : si ce point est situé dans la zone couverte par la LUT, on 
détermine le point de la LUT le plus proche dans l'espace des réflectances. Ce premier point 
de référence, nommé p1, correspond à un nuage adiabatique de référence d'épaisseur 
géométrique H1 et de concentration de gouttelettes N1  et est situé à une distance d1 du point à 
restituer dans l'espace des réflectances, avec : 
( ) ( )( ) ( ) ( )( )22 11535153517547541 pR - pR  pR - pR  d +=  
L'espace des réflectances est ensuite divisé en quatre quadrants dont le centre est 
occupé par le point p à restituer, et dont le premier quadrant est occupé par le point p1. 
On détermine ensuite dans chacun des trois autres quadrants, le point de la LUT le plus 
proche du point initial (un seul point par quadrant). On obtient ainsi les points p2, p3 et p4 
correspondant aux nuages adiabatiques de référence d'épaisseurs géométriques H2, H3, H4 de 
concentrations de gouttelettes N2, N3, N4, et situés aux distances d2, d3 et d4 du point initial. 
On calcule enfin les paramètres nuageux (Hrest,Nrest) correspondant au point de réflectances 
(R754,R1535) en moyennant les paramètres nuageux des points p1 à p4 pondérés par l'inverse de 








































 Troisième cas de figure : si le point p est situé dans la zone couverte par la LUT mais 
qu'un des quatre quadrants n'est pas occupé par un point de la LUT, le point est rejeté par le 
schéma et il n'y a pas de restitution pour cette colonne nuageuse. 
 
Remarque : Cette technique de restitution est lourde et coûteuse en temps de calcul. De plus, 
beaucoup de points sont rejetés par le schéma aux bords de la LUT, lorsque tous les quadrants 
ne peuvent être occupés. Cependant, ce genre de technique de restitution pixel par pixel est 
indispensable à la détermination des performances générales du schéma et à la détermination 
des sources de biais ou erreurs sur la restitution. Par contre, si seule une information 
statistique sur les propriétés physiques d'une scène nuageuse est nécessaire, un autre type 
d'algorithme de restitution peut être envisagé. Il existe ainsi une autre technique, beaucoup 
plus rapide, qui consiste à restituer directement la fonction de densité de probabilité 
bidimensionnelle (PDF 2D) dans l'espace des paramètres physiques (Hrest, Nrest) de toute une 
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scène nuageuse à partir de la PDF 2D des réflectances (R754, R1535) de cette scène. Cela revient 
à projeter la PDF 2D des réflectances dans l'espace de restitution (Hrest,Nrest) déterminée par la 
LUT. La comparaison des deux méthodes sur tous les champs nuageux retenus montre que les 
valeurs moyennes de Hrest et Nrest de chaque scène sont très proches (Biais moyens respectifs: 
13m et 4cm-3 RMSE: 21m et 12cm-3). La technique des quadrants restituant une valeur 
moyenne Hrest plus grande pour les nuages fins. La différence s'expliquant par les points aux 
bords de la LUT, rejetés par la technique des quadrants, mais pris en compte par la technique 
de restitution de la PDF 2D. 
 
  
6.2   Restitution des paramètres nuageux 
6.2.1   Que compare-t-on ? 
Pour chacune des vingt-quatre simulations disponibles (voir chapitre 4) nous 
appliquons le schéma de restitution des paramètres nuageux Nrest et Hrest (ou LWPrest). Afin 
de tester le schéma, nous comparons ces valeurs restituées avec les paramètres physiques, 
simulés, du nuage initial. Il convient cependant de bien définir les grandeurs à comparer. 
Les réflectances sont calculées au zénith, avec la même résolution (50×50 m²) que la 
résolution horizontale du champ nuageux simulé. Chaque couple de réflectances de 
coordonnées (x,y) correspond à une colonne du champ nuageux de mêmes coordonnées 
spatiale. Donc à chaque point (Nrest, Hrest ou LWPrest) correspond une colonne du champ 
nuageux initial doté d'une certaine épaisseur géométrique et d'un certain contenu en eau 
liquide, mais pour laquelle il est difficile de faire correspondre une concentration, car celle-ci 
peut varier dans la colonne en cas de mélange hétérogène. Nous définissons comme suit les 
grandeurs du champ nuageux initial qui vont servir à la comparaison : 
 
Épaisseur géométrique du nuage initial 
Pour chaque colonne nuageuse, l'épaisseur géométrique est définie comme la différence 
d'altitude entre le sommet de la colonne et l'altitude du premier niveau non-nuageux 
rencontré en partant du sommet. Un niveau est considéré comme non-nuageux si son 
contenu en eau liquide est inférieur à 0.01 g/m-3. 
 
Contenu en eau liquide (LWP) du nuage initial 
Pour chaque colonne nuageuse, on a : 
ii Δz LWC  LWP ∑= i     où        est l'épaisseur du niveau i. iΔz
 
Concentration de gouttelettes du nuage initial 
Dans un nuage réaliste, la concentration de gouttelettes est une grandeur qui varie dans les 
trois dimensions de l'espace. Cette variation peut avoir plusieurs origines : coalescence de 
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gouttelettes et déclenchement de précipitations, entraînement/détraînement et mélange, 
fluctuations de vitesses verticales lors de l'activation. Dans notre cas, seuls les processus 
d'entraînement/mélange sont supposés influer sur la concentration de gouttelettes 
nuageuses. 
Une information sur la concentration de gouttelettes nuageuses n'est donc pertinente, 
pour la caractérisation d'une scène nuageuse, que dans les parties du nuage les moins 
soumises au mélange. Autrement dit les plus proches de l'adiabatisme. Cette condition 
correspond à la définition de la concentration Nact (pour concentration en gouttelettes à 
l'activation) utilisée au cours de la campagne de mesure ACE-2 pour caractériser les champs 
nuageux mesurés in situ (Pawlowska and Brenguier, 2003). 
Dans notre cas, le calcul de Nact est une transcription pour les modèles des conditions de 
sa mesure dans les nuages réels documentés in situ. Concrètement, on procède comme suit 
pour chaque scène nuageuse simulée : 
 Pour chaque colonne nuageuse c, on détermine la concentration maximale Nc_max définie 
comme le 99ème percentile de la distribution des concentrations rencontrées dans la 
colonne. 
 On détermine ensuite l'altitude de la base du nuage dans la colonne Zc_base comme le 
premier percentile de la distribution des altitudes où la concentration est supérieure à 
20% de la concentration maximale Nc_max. Chaque point nuageux de la colonne est alors 
caractérisé par son altitude hi au-dessus de la base de la colonne nuageuse Zc_base 
 On détermine ensuite deux grandeurs caractéristiques de la scène nuageuse entière: 
1/  l'épaisseur géométrique maximale Hmax du nuage, définie comme le 98ème 
percentile de la distribution des hi de tout le nuage. 
 
2/  la concentration de gouttelettes maximale Nmax du nuage, définie comme le 
99ème percentile de la distribution des concentrations Ni rencontrées dans tout 
le nuage. 
 
 On calcule enfin Nact comme la moyenne des concentrations de gouttelettes nuageuses 
rencontrées dans les parties du nuage où : 
1/   (Rejet des faibles concentrations) maxi N   N 2.0>
2/ maximax H   h  H 6.04.0 <<  (Au milieu de la couche nuageuse) 
  3/   (LWC 90% adiabatique) iwi h C   LWC 9.0≥
L'écart type σNact de cette distribution représente l'incertitude sur le calcul de Nact .  
Chaque scène nuageuse initiale est ainsi caractérisée par une concentration Nact ± σNact. 
 
Chapitre 6 – Hétérogénéité du champ nuageux et restitution des propriétés nuageuses… 171 
 
6.2.2   Sélection des zones nuageuses caractéristiques 
 L'intérêt de la restitution des paramètres nuageux réside dans la caractérisation des 
propriétés physiques d'un champ nuageux dans son ensemble. La connaissance des 
propriétés à haute résolution d'une colonne nuageuse isolée ne présente pas grand avantage 
lorsqu'il s'agit de caractériser la couverture nuageuse à l'échelle d'une région. 
 Le but de ce schéma de restitution est de fournir les propriétés caractéristiques de 
chacune des scènes nuageuses sélectionnées. Nous désirons ainsi connaître l'épaisseur 
géométrique moyenne <H> du champ nuageux, son contenu en eau liquide moyen <LWP> et 
la concentration de gouttelettes nuageuses caractéristique Nact. 
 Les observations dans les nuages de couche limite indiquent que les profils de LWC 
sont quasi-adiabatiques dans les parties les plus épaisses et les plus brillantes de la couche 
nuageuse, c'est-à-dire au cœur des cellules convectives (Pawlowska and Brenguier, 2000). 
Les processus d'entraînement/mélange sont particulièrement actifs à mesure que l'on 
s'éloigne du centre de ces cellules. Ces endroits sont caractérisés par des profils sous-
adiabatiques de LWC et une concentration de gouttelettes nuageuses diluée. 
 Le but de l'algorithme de restitution de la concentration de gouttelettes nuageuses est 
de restituer la valeur correspondante au nombre de CCN activés. Ce paramètre est 
particulièrement intéressant pour l'étude de l'effet indirect des aérosols car il permet de 
caractériser la charge en aérosol de la masse d'air. Et c'est au cœur des cellules convectives 
que réside cette information. 
 Pour distinguer ces zones, nous sélectionnons les 10% les plus brillants des pixels 
nuageux dans l'espace des réflectances, à la fois en visible et proche infrarouge. C'est-à-dire 
les pixels tels que : 
( ) ( )( ) R Rp   R R 1535754%1535754 229022 +≥+  






%p90 ème percentile de la distribution. 
 
 Nous appliquons donc successivement le schéma de restitution sur la totalité des 
pixels identifiés comme nuageux par le masque nuageux (critère 1), et sur les 10% les plus 
brillants de ces pixels (critère 2). Les valeurs de <Hrest>, <LWPrest> et <Nrest> sont ensuite 
comparées aux valeurs <H>, <LWP> et Nact moyennées, pour les deux premières, sur les 
zones correspondantes du champ nuageux initial. 
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6.2.3   Test sur l'hypothèse 1D du transfert radiatif 
Les réflectances constituant la LUT sont calculées en IPA. La restitution se fait donc 
dans l'hypothèse d'un transfert radiatif 1D à travers le champ nuageux observé. 
Pour tester cette approximation, nous simulons le transfert radiatif à l'aide de 
SHDOM en mode IPA pour les champs nuageux utilisant les nuages 1 et 4. Les paramètres 
nuageux sont ensuite restitués à partir des champs de réflectances ainsi obtenus. 
Ces paramètres nuageux sont restitués de telle manière que l'hypothèse du transfert 
radiatif 1D est effectivement vérifiée. La différence entre les champs restitués à partir des 
réflectances 3D et les champs restitués à partir des réflectances IPA représente alors l'erreur 
faite sur la restitution par l'utilisation de l'hypothèse de transfert radiatif 1D. 
Ces champs ont été choisis parmi ceux disponibles car ils représentent respectivement 
le champ le plus homogène et le champ le plus hétérogène. Les différents aspects du transfert 
radiatif 3D y sont représentés. Le nuage 1 présente une couche de stratocumulus épaisse et 
homogène de couverture fractionnaire 100%. Le libre parcours moyen des photons est donc 
minimal pour ce type de nuage. Cependant, son épaisseur optique étant grande, les diffusions 
multiples entre colonnes voisines sont importantes. À l'inverse, le nuage 4 s'apparente à une 
collection de cumulus et possède la fraction nuageuse la plus faible. Le libre parcours moyen 
des photons y est largement plus grand que la taille des pixels, et les flux radiatifs peuvent 
être facilement échangés entre les cellules convectives, séparés par des zones de ciel clair. 
 Le biais dû à l'hypothèse du transfert radiatif 1D s'exprime sur chacun des paramètres 
nuageux restitués, en moyenne sur tous les pixels nuageux (critère 1), ou sur les 10% les plus 
brillants des pixels nuageux (critère 2). Par exemple, pour l'épaisseur géométrique : 
( ) ( ) 2,13 critèreIPAD ><= restrest H - H    1D Biais  
où <… >critère1,2  désigne la moyenne sur la zone définie par le critère 1 ou 2. 
Les figures 6.2.1 et 6.2.2 présentent un exemple des distributions du biais 1D sur la 
restitution de la concentration de gouttelettes nuageuses, et de l'épaisseur géométrique, 
respectivement pour le nuage 1 et le nuage 4.  
 Les résultats du calcul du biais 1D sur les paramètres restitués sont compilés dans le 
tableau 6.2.1 pour les deux types de nuage sélectionnés. Les résultats sont présentés en 
pourcentage du paramètre nuageux moyen restitué selon le critère considéré. Exemple sur 
l'épaisseur géométrique : 
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Fig. 6.2.1    Exemple de distribution de l'erreur sur la restitution due à l'hypothèse du transfert 
radiatif 1D (voir texte). En haut : erreur sur la restitution de la concentration de 
gouttelettes nuageuses. En bas : erreur sur la restitution de l'épaisseur 
géométrique. À gauche : pour tous les pixels nuageux de la scène (critère 1). À 
droite : pour les 10% les plus brillants de la scène nuageuse (critère 2). Le cas 
présenté est celui du nuage 1b, mélange homogène. Les traits pleins verticaux 
indiquent la moyenne de la distribution, plus ou moins l'écart type (tirets). 
 
 La valeur du biais 1D n'excède pas 15% en valeur absolue. C'est-à-dire que 
l'incertitude sur les paramètres nuageux restitués, due à des effets 3D du transfert radiatif est 
au plus de 15%. La valeur de ce biais est cependant très variable sous cette limite et son signe 
même n'est pas constant. 
 Toutes les valeurs du biais 1D sont négatives pour le cas du nuage 4. C'est-à-dire que 
les effets du transfert radiatif 3D ont systématiquement tendance à diminuer les paramètres 
nuageux restitués. Ce n'est pas le cas pour le nuage 1 (stratocumulus épais et homogène) où 
les effets 3D augmentent les valeurs restituées de la concentration en gouttelettes nuageuses. 
 D'une manière générale, l'impact des effets 3D du transfert radiatif est plus important 
lorsque l'on effectue la restitution sur les parties les plus brillantes du champ nuageux 
(critère 2). 
 
Chapitre 6 – Hétérogénéité du champ nuageux et restitution des propriétés nuageuses… 174 
−300 −200 −100 0 100 200 300









−300 −200 −100 0 100 200 300








−150 −100 −50 0 50 100 150











−150 −100 −50 0 50 100 150







Fig. 6.2.2   Idem que figure 6.2.1 pour le cas du nuage 4b, mélange homogène. 
 
 Dans le cas du nuage 1, le libre parcours moyen des photons est faible et son épaisseur 
optique est grande. L'effet 3D dominant provient alors des échanges de photons entre 
colonnes voisines. En moyenne sur tout le champ (critère 1), ces effets tendent à se 
compenser. Le critère 2 (pixels les plus brillants) sélectionne des petites zones éparses bien 
réparties sur tout le champ nuageux. L'épaisseur optique correspondante est au moins 20% 
plus grande pour ces régions qu'en moyenne sur le champ. L'incertitude sur les paramètres 
restitués due aux effets 3D y est ainsi beaucoup plus grande. 
 Dans le cas du nuage 4, d'épaisseur optique plus modeste et de faible fraction 
nuageuse, l'effet 3D du transport de photons entre des zones éloignées devient aussi 
important que les échanges entre colonnes voisines. Les effets 3D ne se compensent plus 
aussi bien en moyenne sur les pixels nuageux. Les zones sélectionnées par le critère 2 
correspondent au cœur des cellules convectives, des régions relativement larges qui 
concentrent la majorité de l'épaisseur optique du champ. 
 L'impact sur la restitution du transfert radiatif 3D à travers un champ nuageux 
réaliste est un phénomène complexe qui combine de multiples aspects. L'étude réalisée ne 
permet pas d'attribuer cet impact de façon précise à tel ou tel effet 3D (diffusion multiple 
entre colonnes voisines, échange de flux entre cellules, influence de l'angle solaire, effets 
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d'ombrage ou d'illumination, effets de bords, influence de l'épaisseur optique). Le détail de 
ces effets et leurs contributions respectives au biais 1D sur la restitution nécessite une étude 
approfondie, au cas par cas, en incluant un plus grand nombre de champs nuageux et 




 Nrest  (%) 
Critère: 
Biais1D 
 Hrest  (%) 
Critère: 
Biais1D 
 LWPrest  (%) 
Critère: 
Nuage Nad Mélange 
1 2 1 2 1 2 
hétérogène 8 10 3 -7 4 -14 
 (b) 
homogène 2 14 0 -7 -1 -15 
hétérogène 4 12 1 -7 2 -15 
Nuage 1 
(c) 
homogène 1 14 -1 -7 -3 -15 
hétérogène -8 -3 -3 -6 -6 -13 
 (b) 
homogène -4 -5 -2 -5 -4 -11 
hétérogène -14 -9 -2 -5 -5 -11 
Nuage 4 
 (c) 
homogène -2 -3 -2 -5 -4 -10 
 
Tableau 6.2.1 Incertitude due à la l'hypothèse du transfert radiatif 1D sur la restitution des 
paramètres nuageux (concentration de gouttelettes nuageuses Nrest, épaisseur géométrique 
Hrest, contenu en eau liquide intégré sur la verticale LWPrest). Les biais reportés sont les biais 
moyens calculés en % (voir texte) sur les pixels définis par le critère 1 (tous les pixels 
nuageux) ou le critère 2 (10% les plus brillants des pixels nuageux). 
 
 En résumé, l'hypothèse du transfert radiatif 1D faite dans le schéma de restitution 
induit une incertitude d'au plus 15% sur les paramètres nuageux restitués. Ce biais est 
variable selon les cas et peut être soit négatif soit positif. Le biais 1D est en général plus faible 
lorsque la technique de restitution est appliquée sur tous les pixels nuageux, et plus élevé 
lorsque les parties les plus brillantes du champ sont sélectionnées. 
 
6.2.4   Test sur l'hypothèse adiabatique 
 Les réflectances de la LUT sont calculées pour des nuages de référence plan-parallèles 
adiabatiquement stratifiés. Lors de la restitution des paramètres nuageux, la réflectance du 
pixel nuageux est considérée comme émergeant d'une colonne nuageuse adiabatique.  Or, ce 
modèle de nuage n'est qu'une approximation d'une couche nuageuse réaliste. 
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Dans un nuage réaliste, une colonne nuageuse peut s'écarter sensiblement d'un profil 
adiabatique de contenu en eau liquide, principalement sous l'effet des processus 
d’entraînement/mélange. Bien que l'on s'approche de l'adiabatisme au cœur des cellules 
convectives, où ces phénomènes opèrent peu, l'adiabatisme est plus l'exception que la règle 
dans une scène nuageuse réelle. 
En considérant que la colonne possède un profil adiabatique, une erreur peut être 
faite sur la restitution de l'épaisseur géométrique et par conséquent sur le contenu en eau 
liquide de la colonne nuageuse. 
Afin de tester le biais induit par cette hypothèse, nous comparons les paramètres 
physiques des champs nuageux L.E.S. avec les paramètres nuageux restitués à partir des 
champs de réflectances calculés en mode IPA. Ainsi, la technique de restitution s'affranchit 
des effets du transfert radiatif 3D, et la différence entre les paramètres initiaux et restitués est 
bien due à l'hypothèse de la colonne nuageuse adiabatique. 
 On s'attend donc à ce que plus le profil de la colonne nuageuse s'écarte du profil 
adiabatique, plus l'erreur sur la restitution soit importante. 
Pour estimer l'écart à l'adiabatisme des colonnes nuageuses, nous définissons une 
grandeur A correspondant au rapport entre le contenu en eau liquide réel de la colonne LWP 
et le contenu LWPad qu'aurait eu cette colonne si l'hypothèse adiabatique était vérifiée. Le 












Pour illustrer l'impact de l'hypothèse adiabatique sur la restitution, les figures 6.2.3 et 
6.2.4 présentent la distribution de l'erreur sur la restitution des paramètres nuageux pour les 
cas des nuages 1a et 4a, mélange homogène. 
Les distributions sont tracées en fonction de l'épaisseur géométrique vraie du nuage 
initial, selon le critère 1 (tous les pixels nuageux, colonne de gauche) ou le critère 2 (10% les 
plus brillants des pixels nuageux, colonne de droite). 
Chaque point représente une colonne nuageuse dont les réflectances au Nadir ont été 
soumises au schéma de restitution. La couleur du point dépend du paramètre A 
correspondant à la colonne : 
Rouge :   A ≥ 1.5 
Jaune : 1.5 ≥ A ≥ 1. 
Vert : 1. ≥ A ≥ 0.5 
Bleu : 0.5 ≥ A ≥  
Noir : 1.05 ≥ A ≥ 0.95 
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Fig. 6.2.3   Exemple de distribution de l'erreur sur la restitution due à l'hypothèse adiabatique (voir 
texte) en fonction de l'épaisseur géométrique de la colonne nuageuse. Haut : erreur sur 
la restitution de la concentration de gouttelettes nuageuses. Milieu : erreur sur la 
restitution de l'épaisseur géométrique. Bas : erreur sur la restitution de LWP, en 
fonction du LWP réel du nuage simulé. À gauche : pour tous les pixels nuageux de la 
scène (critère 1). À droite : pour les 10% les plus brillants de la scène nuageuse (critère 
2). Le cas présenté est celui du nuage 1a, mélange homogène. Les traits plein 
horizontaux indiquent la moyenne de la distribution, plus ou moins l'écart type (tirets). 
Le code couleur correspond au rapport entre le contenu en eau liquide réel de la 
colonne et celui correspondant à son épaisseur géométrique, moyennant l'hypothèse 
adiabatique (voir texte). Les points noirs correspondent aux colonnes quasi-
adiabatiques selon ce critère. 
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Fig. 6.2.4   Exemple de distribution de l'erreur sur la restitution due à l'hypothèse adiabatique (voir 
texte) en fonction de l'épaisseur géométrique de la colonne nuageuse. Haut : erreur sur 
la restitution de la concentration de gouttelettes nuageuses. Milieu : erreur sur la 
restitution de l'épaisseur géométrique. Bas : erreur sur la restitution de LWP, en 
fonction du LWP réel du nuage simulé. À gauche : pour tous les pixels nuageux de la 
scène (critère 1). À droite : pour les 10% les plus brillants de la scène nuageuse (critère 
2). Le cas présenté est celui du nuage 4a, mélange homogène. Les traits plein 
horizontaux indiquent la moyenne de la distribution, plus ou moins l'écart type (tirets). 
Le code couleur correspond au rapport entre le contenu en eau liquide réel de la 
colonne et celui correspondant à son épaisseur géométrique, moyennant l'hypothèse 
adiabatique (voir texte). Les points noirs correspondent aux colonnes quasi-
adiabatiques selon ce critère. 
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 La différence entre les deux critères de sélection montre que les 10% les plus brillants 
des pixels nuageux correspondent bien aux parties les plus épaisses du champ. Le nombre de 
points bleus ou rouges est beaucoup plus faible pour le nuage 1 que pour le nuage 4. Le 
paramètre A semble donc être un bon indicateur du degré d'hétérogénéité du champ 
nuageux. En considérant le nombre relatif de points rouges et bleus, beaucoup plus grand 
pour le critère 1, on montre de même que le critère 2 permet effectivement de sélectionner les 
parties les plus "adiabatiques" et homogènes du champ. 
 L'impact de l'hypothèse adiabatique est particulièrement flagrant pour la restitution 
de l'épaisseur géométrique. Lorsque la colonne est quasi-adiabatique (points noirs) l'erreur 
sur la restitution (Hrest – Hvrai) est très faible. Si le contenu en eau liquide de la colonne est 
grand devant celui correspondant à son épaisseur géométrique (points rouges), l'épaisseur 
géométrique restituée est surestimée ; et inversement (points bleus) lorsque la colonne 
contient moins d'eau que dans l'hypothèse adiabatique. 
 Un lien aussi direct entre l'hypothèse adiabatique et l'erreur sur la restitution des 
paramètres nuageux est moins sensible pour la concentration en gouttelettes nuageuses et le 
LWP. Néanmoins, d'une manière générale, les colonnes nuageuses quasi-adiabatiques 
correspondent à un minimum d'erreurs sur la restitution. 
 
 Le tableau 6.2.2 présente l'erreur moyenne de restitution sur les paramètres nuageux 
due à l'hypothèse adiabatique, pour les champs nuageux retenus. Les biais sont calculés en 















 Comparativement au biais dû à l'hypothèse du transfert radiatif 1D, le biais dû à 
l'hypothèse adiabatique sur la restitution peut être très important (jusqu'à 100%). 
Cependant, pour le nuage 1, stratocumulus épais et homogène, où l'hypothèse adiabatique est 
une bonne approximation du champ de contenu en eau liquide, le biais ASPP est 
relativement faible, et comparable au biais 3D. Dans ce cas, le biais ASPP est du même ordre 
de grandeur quel que soit le critère de sélection. Il n'y a pas d'avantage particulier à choisir 
l'un ou l'autre critère 
 Pour le nuage 4, en revanche, l'hypothèse adiabatique induit un biais important 
lorsque toutes les colonnes nuageuses sont prises en compte. Il s'agit d'un champ très 
hétérogène, et pourtant le biais ASPP est relativement faible lorsque les 10% les plus brillants 
des pixels nuageux sont sélectionnés. Le biais y est alors comparable à celui du nuage 1. 
L'hypothèse adiabatique est donc une approximation valable, même pour un champ très 
hétérogène, lorsque les cœurs des cellules convectives sont utilisés pour la restitution. 
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Biais ASPP 
 Nrest  (%) 
Critère: 
Biais ASPP 
 Hrest  (%) 
Critère: 
Biais ASPP 
 LWPrest  (%) 
Critère: 
Nuage Nad Mélange 
1 2 1 2 1 2 
hétérogène -9 13 -3 3 -5 -3 
 (b) 
homogène 2 -2 -1 2 -1 -3 
hétérogène -13 4 -1 5 -2 2 
Nuage 1 
(c) 
homogène -6 -9 4 6 1 4 
hétérogène -31 15 8 2 4 -2 
 (b) 
homogène -19 1 15 1 10 -1 
hétérogène -103 -2 19 5 27 4 
Nuage 4 
 (c) 
homogène -41 -8 19 6 11 -1 
 
Tableau 6.2.2 Incertitude due à la l'hypothèse de la colonne adiabatiquement stratifiée 
(ASPP) sur la restitution des paramètres nuageux (concentration de gouttelettes nuageuses 
Nrest, épaisseur géométrique Hrest, contenu en eau liquide intégré sur la verticale LWPrest). Les 
biais reportés sont les biais moyens calculés en % (voir texte) sur les pixels définis par le 
critère 1 (tous les pixels nuageux) ou le critère 2 (10% les plus brillants des pixels nuageux). 
 
6.2.5    Impact de la variabilité microphysique 
Une troisième hypothèse est faite lors de la restitution des paramètres nuageux. Cette 
hypothèse concerne la microphysique. Dans les nuages adiabatiques de référence utilisés 
pour la construction de la Look-Up Table, la concentration de gouttelettes nuageuses est 
constante et le rayon effectif est stratifié en conséquence. Or, dans un nuage réaliste, la 
microphysique peut s'écarter sensiblement de cette représentation. Nous avons vu que la 
variabilité microphysique d'un champ réel est comprise entre la représentation homogène 
des processus d'entraînement/mélange et la représentation hétérogène. Dans le premier cas, 
le champ nuageux conserve, à l'instar d'un nuage adiabatique, une concentration en 
gouttelettes constante mais le rayon effectif varie. Dans la représentation hétérogène du 
mélange, la stratification verticale du rayon effectif reste celle du nuage adiabatique, mais la 
concentration de gouttelettes est variable. 
La variabilité microphysique d'un champ nuageux réel demeure cependant une 
inconnue. Or, un schéma de restitution cherche à retrouver les caractéristiques physiques 
d'ensemble de la scène nuageuse. Quel est alors l'impact sur les paramètres nuageux restitués 
de l'incertitude sur la variabilité microphysique du champ observé? 
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Nous cherchons dans cette section à estimer cet impact. Pour cela, l'algorithme de 
restitution est appliqué sur chacun des vingt-quatre champs nuageux disponibles, à partir des 
champs de réflectances simulées en 3D. Les erreurs sur la restitution de la concentration en 
gouttelettes nuageuses, l'épaisseur géométrique moyenne et le contenu en eau liquide moyen 
sont déterminés pour chacun des champs. L'impact de la variabilité microphysique s'exprime 
alors comme la différence entre l'erreur commise sur la restitution lorsque le mélange est 
représenté de manière homogène, et l'erreur sur la restitution lorsque le mélange est 
représenté par le schéma hétérogène. 
La figure 6.2.5 compare les paramètres nuageux moyens des champs initiaux avec les 
paramètres moyens restitués pour les cas de mélange homogène selon le critère 1 (tous les 
pixels nuageux, à gauche) et le critère 2 (10% les plus brillants des pixels nuageux, à droite). 
La figure 6.2.6 est identique à la figure précédente, mais pour les cas de mélange hétérogène. 
 Le tableau 6.2.3 présente quelques statistiques élémentaires correspondant aux 
figures précédentes. Le biais moyen indique l'écart moyen entre les paramètres initiaux et 
restitués en moyenne sur les champs considérés (tous les champs, avec mélange homogène, 
avec mélange hétérogène). Exemple sur la concentration de gouttelettes : 
( ) 2,13  rest-3 N   )(cm Biais critèreactND >−<=  
La RMSE (Root Mean Square Error) représente l'écart type de la distribution : 
( )( ) 2,123  rest3- N   )(cm RMSE critèreactND >−<=  
Le tableau figure aussi le coefficient de corrélation entre les paramètres nuageux initiaux et 
restitués. 
 La comparaison montre que la restitution est meilleure en cas de mélange homogène 
qu'en cas de mélange hétérogène. En effet, dans la représentation homogène du mélange, la 
concentration de gouttelettes nuageuses ne varie pas dans le champ. On est alors très proche 
de la représentation du nuage suivant l'hypothèse adiabatique. L'algorithme de restitution 
étant basé sur cette hypothèse, la performance de la restitution est donc meilleure dans ce cas 
que dans celui d'un champ nuageux avec un mélange de type hétérogène. En particulier, la 
restitution de la concentration de gouttelettes nuageuses a tendance à être sous-estimée si la 
variabilité microphysique du champ est due à un mélange de type hétérogène, et si la 
restitution porte sur tous les pixels nuageux. 
 En revanche, la disparité entre mélange homogène et hétérogène s'estompe lorsque la 
restitution porte sur les pixels les plus brillants du champ nuageux. En effet, on a vu que ces 
zones correspondent aux cœurs de cellules nuageuses, où le mélange a peu d'incidence. On se 
rapproche alors du modèle adiabatique, et par conséquent les différences microphysiques 
entre les représentations homogènes et hétérogènes du mélange deviennent faibles. Le critère 
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2 est donc un bon moyen de s'affranchir de la variabilité microphysique du champ nuageux, 
et la concentration de gouttelettes nuageuses restituée est alors une information valable. 
 Il est cependant inutile de recourir au critère 2 pour la restitution de l'épaisseur 
géométrique, car la performance du schéma de restitution est sensiblement la même que 
pour le critère 1. De plus, la restitution du contenu en eau liquide se trouve légèrement 
dégradée lorsque le schéma est appliqué suivant le critère 2. 
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Fig. 6.2.5    Comparaison des paramètres nuageux restitués et initiaux pour les champs nuageux 
avec mélange homogène. Les paramètres sont moyennés sur tous les pixels 
nuageux (critère 1, à gauche) ou sur les 10% les plus brillants des pixels nuageux 
(critère 2, à droite). Les barres verticales (resp. horizontales) représentent l'écart 
type de la distribution des paramètres restitués (resp. du champ initial). 
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Fig. 6.2.6    Idem que figure 6.2.5 pour les champs nuageux avec représentation hétérogène du 
mélange. 
 
 Si l'on considère que le but du schéma de restitution est de retrouver les propriétés 
physiques caractéristiques du champ à l'échelle de la scène nuageuse, cette dernière 
remarque est somme toute une bonne nouvelle. En effet, la connaissance de l'épaisseur 
géométrique ou du contenu en eau liquide n'a de sens que si elle correspond à la moyenne sur 
tout le champ nuageux (critère 1) et est relativement inutile si elle ne concerne que le centre 
des cellules convectives. 
 En résumé, les processus de mélange et leur conséquence sur la variabilité 
microphysique ont un impact significatif sur la restitution des paramètres nuageux. Il est 
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néanmoins possible de s'affranchir de ces effets sur la restitution de la concentration en 
gouttelettes nuageuses en sélectionnant les parties les plus brillantes du champ nuageux. 
Ces résultats peuvent servir de base au développement d'une stratégie de restitution 
des paramètres nuageux dans les nuages de couche limite, afin d'extraire une information 






Tous les pixels 
nuageux 
(Critère 1) 
10% les plus brillants 










(cm-3) -29 63 92% 7 35 97% 
Hrest   
(m) 
12 24 97% -11 18 98% 
LWPrest 
(g/m²) 




Tous les pixels 
nuageux 
(Critère 1) 
10% les plus brillants 










(cm-3) -25 61 97% 0 35 98% 
Hrest  
 (m) 8 13 99% -13 18 98% 
LWPrest 




Tous les pixels 
nuageux 
(Critère 1) 
10% les plus brillants 










(cm-3) -32 65 84% 15 34 95% 
Hrest  
 (m) 17 31 94% -10 18 98% 
LWPrest 
(g/m²) 2.8 8.1 97% -6.8 9.2 99% 
 
Tableau 6.2.3 Tableaux des erreurs sur la restitution des paramètres nuageux ; haut: sur tous 
les champs ; milieu: sur les cas de mélange homogène ; bas: sur les cas de mélange 
hétérogène. Les biais, RMSE et coefficient de corrélation (voir texte) sont calculés sur la 
totalité des pixels nuageux (critère1) ou sur les parties les plus brillantes du champ (critère 2). 
 
Chapitre 6 – Hétérogénéité du champ nuageux et restitution des propriétés nuageuses… 185 
 
6.3 Restitution des paramètres nuageux et 
hétérogénéité sous pixel. 
 
Tous les précédents tests du schéma de restitution ont été effectués à une résolution 
identique à celle du champ nuageux simulé, soit 50m sur l'horizontale. Tous les champs 
(contenu en eau liquide, microphysique, transfert radiatif) ont été simulés à cette même 
échelle et la valeur associée à un pixel de ces champs correspond à une grandeur homogène et 
isotrope. La résolution du modèle ne permet pas d'avoir accès aux échelles inférieures. 
 Or, en réalité, lorsque l'on applique un schéma de restitution sur un champ de 
réflectance mesuré à bord d’un satellite, la dimension d'un pixel de ce champ est largement 
supérieure à l'échelle des processus qui détermine sa valeur. La réflectance mesurée est une 
grandeur moyenne qui correspond à une certaine zone nuageuse dans laquelle les propriétés 
physiques et optiques sont loin d'être homogènes. La réflectance moyenne d'un champ 
nuageux ne correspond pas à la moyenne des réflectances associées à chacune de ses parties. 
 Appliquer un schéma de restitution sur des réflectances dont la résolution est plus 
grossière que l'échelle des hétérogénéités du champ nuageux peut induire un biais sur la 
restitution des paramètres nuageux. C'est typiquement le cas pour les mesures de radiances 
par satellite pour lesquels la résolution au Nadir est de l'ordre du kilomètre, soit du même 
ordre de grandeur que la taille d'une cellule convective dans un nuage de couche limite. 
 Afin de tester l'impact de l'hétérogénéité sous pixel sur la restitution des paramètres 
nuageux, nous appliquons le schéma de restitution sur des champs de réflectances à une 
résolution dégradée. 
 Chacun des vingt-quatre champs de réflectances disponibles, de résolution 50 m, est 
converti en champ de résolution plus basse en moyennant les réflectances sur une grille de 1 
km de résolution. Pour éviter que la restitution des paramètres nuageux de la scène ne soit 
artificiellement dégradée par une matrice de réflectance trop petite, la grille est ensuite 
décalée plusieurs fois dans les deux directions horizontales par pas de 250 m. À chaque étape, 
on effectue à nouveau la moyenne des réflectances du champ initial. Chaque scène nuageuse 
est alors représentée par 16 champs de réflectances, de résolution 1 km. 
 Chacun des pixels à résolution dégradée est défini comme nuageux si 80% des pixels 
de plus grande résolution qui le composent ont été précédemment classés nuageux. 
 On applique ensuite le schéma de restitution sur ces champs de réflectance à basse 
résolution. Les paramètres nuageux restitués sont ensuite moyennés sur tous les pixels 
nuageux (critère 1) et sur les 10% les plus brillants des pixels nuageux (critère 2). 
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 La figure 6.3.1 compare les paramètres nuageux restitués (Nrest, Hrest, LWPrest) avec les 
des paramètres nuageux (Nact, H, LWP) du champ initial moyennées sur les régions 
sélectionnées. Ces régions peuvent inclure des zones de ciel clair. 
 Le tableau 6.3.1 présente succinctement les performances d'ensemble de la restitution 






Tous les pixels 
nuageux 
(Critère 1) 
10% les plus brillants 










(cm-3) -50 80 88% -42 62 94% 
Hrest  
(m) 2 32 96% 2 17 97% 
LWPrest 
(g/m²) -1.3 6.4 98% -1.7 6.3 98% 
 
Tableau 6.3.1 Tableaux des erreurs sur la restitution des paramètres nuageux sur tous les 
champs, à résolution dégradée (1km). Les biais, RMSE et coefficient de corrélation (voir 
texte) sont calculés sur la totalité des pixels nuageux (critère1) ou sur les parties les plus 
brillantes du champ (critère 2). 
 
 En comparant le tableau 6.3.1, obtenu pour une résolution de 1km, et le tableau 6.2.3, 
obtenu à une résolution de 50m, c'est-à-dire sans hétérogénéité sous pixel, la restitution de 
l'épaisseur géométrique et du contenu en eau liquide moyen n'est pas altérée par la 
dégradation de la résolution. Elle semble même être meilleure qu'à haute résolution. 
 En revanche, la restitution de la concentration de gouttelettes nuageuses est 
sensiblement plus mauvaise, avec une sous-estimation systématique de la grandeur 
caractéristique du champ Nact. 
 À la différence des cas à haute résolution, la performance de la restitution à basse 
résolution ne dépend pas de la sélection de zones particulière du champ nuageux. Avec des 
pixels d'un kilomètre de coté, la différence se fait moins entre le cœur des cellules convectives 
et le reste du champ nuageux, que sur les zones entièrement nuageuses et les zones incluant 
des portions de ciel clair. L'écart d'épaisseur géométrique et de contenu en eau liquide 
moyennés entre les zones sélectionnées par le critère 1 ou 2 est en effet moins marqué. 
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Fig. 6.3.1    Comparaison des paramètres nuageux restitués et initiaux pour les champs nuageux 
à résolution dégradée (1km). Les paramètres sont moyennés sur tous les pixels 
nuageux (critère 1, en vert) ou sur les 10% les plus brillants des pixels nuageux 
(critère 2, en bleu). Les barres verticales (resp. horizontales) représentent l'écart 
type de la distribution de paramètres restitués (resp. du champ initial). 
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 La raison pour laquelle seule la restitution de la concentration de gouttelettes 
nuageuses semble affectée par la dégradation de la résolution tient à la nature de ce 
paramètre. La concentration en gouttelettes nuageuses n'est pas une grandeur extensive. Si la 
fraction nuageuse du pixel est inférieure à 100%, la réflectance moyenne du pixel va diminuer 
en proportion. En conséquence, le paramètre restitué sera d'autant plus petit. Cependant, la 
concentration de gouttelettes nuageuses réelle que l'on cherche à restituer n'en sera pas 
moins toujours la même, quelle que soit la fraction nuageuse. Pour la restitution de la 
concentration de gouttelettes nuageuses, l'écart se creuse donc avec l'augmentation du niveau 
d'hétérogénéité sous pixel. 
 Le phénomène est différent pour l'épaisseur géométrique et le contenu en eau liquide 
dont on cherche à restituer une grandeur moyenne, à l'échelle du pixel. Si la fraction 
nuageuse de ce dernier diminue, le réflectance moyenne est réduite quasiment dans la même 
proportion (dans nos simulations, la surface de la mer est totalement absorbante). 
Schématiquement, c'est donc bien le contenu en eau liquide moyen du pixel (ou l'épaisseur 
géométrique moyenne) qui va être restitué par le schéma. 
 À trop basse résolution, en l'absence d'un masque nuageux performant, permettant de 
rejeter tous les pixels nuageux contaminés par des zones de ciel clair, l'information restituée 
sur la microphysique du champ nuageux ne correspond pas à la grandeur caractéristique de 
la scène. La sélection des zones les plus brillantes du champ n'est pas suffisante pour palier la 
sous-estimation de la concentration en gouttelettes nuageuses. 
 
6.4   Conclusion 
 
Les résultats présentés dans ce chapitre permettent de quantifier les sources 
d'incertitude sur la restitution des paramètres nuageux d'un champ nuageux à partir de 
mesures de télédétection à bord de satellite. Ces incertitudes proviennent des hypothèses sur 
lesquelles est basé le schéma de restitution. 
Ces hypothèses et sources d'incertitude sont l'approximation du pixel indépendant ou 
du transfert radiatif 1D, la représentation plan-parallèle adiabatiquement stratifié du modèle 
de nuage, l'absence de variabilité microphysique et l'absence d'hétérogénéité sous pixel. 
Pour tester ces différentes hypothèses et estimer leurs effets respectifs sur la 
performance de la restitution, nous utilisons les simulations de scènes nuageuses réalistes 
présentées au chapitre 4. 
 À l'angle zénithal solaire et à la géométrie de visée considérés, le biais sur la 
restitution dû à l'hypothèse du transfert radiatif 1D n'est pas une limitation importante 
lorsque les paramètres restitués sont moyennés sur toutes les parties nuageuses du champ. 
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Le biais augmente cependant lorsque les parties les plus brillantes du champ de réflectances 
sont sélectionnées. 
 L'hypothèse adiabatique faite au cours de la restitution apparaît être une source 
majeure d'incertitude sur les paramètres restitués. Le biais est d'autant plus important que le 
champ nuageux est hétérogène. À l'inverse, il est du même ordre de grandeur que le biais dû 
à l'approximation du pixel indépendant pour un nuage épais et homogène. Cette hypothèse 
est cependant cohérente et compatible avec la restitution des paramètres nuageux dans les 
parties les plus proches de l'adiabatisme du champ nuageux, c'est-à-dire le cœur des cellules 
convectives. 
 La non prise en compte de la variabilité microphysique du champ nuageux peut 
s'avérer être une source importante d'erreurs sur la restitution des paramètre nuageux, en 
particulier la concentration de gouttelettes nuageuses. L'impossibilité de connaître de façon 
précise la variabilité microphysique du nuage peut cependant être contournée, en 
sélectionnant les zones les plus brillantes du  champ de réflectances. On s'affranchit alors de 
l'impact du mélange sur la microphysique et la concentration de gouttelettes activées peut 
être restituée correctement. 
 Le problème de l'hétérogénéité sous pixel a été brièvement abordé en dernière partie. 
Les résultats montrent cependant que, si la restitution de l'épaisseur géométrique ou du 
contenu en eau liquide moyens du champ nuageux n'est pas altérée par la dégradation de la 
résolution, la restitution de la concentration de gouttelettes nuageuses est systématiquement 
sous-estimée. Extraire des champs de réflectances à une résolution trop basse, une 
information sur la concentration de gouttelettes nuageuses activées, peut s'avérer impossible 
si un masque nuageux rejetant tous les pixels de fraction nuageuse inférieure à 100% n'est 
pas disponible. 
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Les nuages de couche limite constituent une composante primordiale du climat 
terrestre, en régulant le bilan radiatif du système Terre/atmosphère. De plus, leurs propriétés 
physiques et leur impact climatique sont particulièrement sensibles à l'activité humaine, via 
l'effet indirect des aérosols sur l'albédo (Twomey, 1977) et sur leur cycle de vie (Albrecht, 
1989).  
Ces nuages très fins sont cependant difficiles à simuler, tout particulièrement avec des 
modèles de circulation générale dont la résolution est grande devant les échelles 
caractéristiques horizontales et surtout verticales des nuages de couche limite. De plus, et à 
supposer que nous soyons en mesure de simuler correctement leur propriétés macro-
physiques, distributions horizontale et verticale du contenu en eau liquide, la prise en compte 
de leurs interactions avec l’aérosol reste un challenge. Les propriétés optiques d’un nuage 
dépendent en effet de l’extinction, qui s’exprime comme une fonction de la surface totale des 
gouttelettes. La relation entre contenu en eau liquide, proportionnel au volume total des 
gouttelettes et extinction passe donc par la connaissance de leur distribution dimensionnelle. 
Cette distribution dépend en premier lieu de la concentration des gouttelettes qui est 
déterminée à la base du nuage par les propriétés hygroscopiques de l’aérosol et l’intensité des 
courants convectifs. Après activation des noyaux de condensation, les gouttelettes grossissent 
par diffusion de vapeur, mais d’autres processus interviennent pour en modifier 
profondément la structure. Ce sont pour l’essentiel, les processus d’entraînement-mélange de 
l’air nuageux avec l’air environnemental plus sec. 
Pour simuler explicitement les processus convectifs dans la couche limite, une 
résolution de l’ordre de la dizaine de mètres est suffisante (mode L.E.S.). Pour simuler les 
processus d’entraînement-mélange, une résolution de l’ordre du centimètre serait nécessaire. 
Leur simulation passe donc par une paramétrisation de la microphysique. 
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Pour restreindre le cadre de cette étude, nous supposons que nous disposons d’un 
modèle de circulation générale dont la résolution horizontale est grossière, de l’ordre de la 
dizaine à la centaine de km, mais dont la résolution verticale est fine, de l’ordre de la dizaine 
de mètre. Par conséquent, nous n’abordons pas les problèmes relatifs à la paramétrisation 
sous-maille du profil vertical de l’eau condensée. Nous supposons aussi que nous disposons 
dans ce modèle, d’un schéma prédictif de l’aérosol, de ses propriétés hygroscopiques et de 
l’activation des noyaux de condensation. Notre problématique peut alors être posée de la 
manière suivante : 
Connaissant la fraction nuageuse et le contenu en eau total intégré (LWP) dans une 
maille de GCM, et connaissant la concentration initiale de gouttelettes qui résulte de 
l’activation de l’aérosol, quelles sont les sources d’incertitude et les biais qui affectent le calcul 
du transfert radiatif dans cette maille ? C’est ce que nous avons désigné par le terme de 
problème direct.  
Réciproquement, se pose le problème inverse, relatif à la restitution des propriétés 
macro-et micro-physiques à partir de mesures de télédétection passive à bord de satellite : 
quelles sont les incertitudes et les biais entre les propriétés restituées et les propriétés réelles 
du nuage. 
Tant pour le problème direct qu’inverse, les schémas prédictifs s’appuient sur une 
représentation simplifiée du nuage, assimilé à un plan parallèle, uniforme horizontalement. 
Certains schémas supposent aussi une distribution verticale uniforme de la microphysique, 
mais ils sont progressivement remplacés par des schémas à stratification verticale 
 
Les erreurs inhérentes à ce type de représentation simplifiée, regroupées sous le 
terme de biais plan-parallèle, ont fait l'objet de nombreuses études: pour le calcul de l'albédo 
du champ nuageux à l'échelle d'une maille GCM (problème direct: e.g. Barker and Davies, 
1992 a et b; Cahalan et al., 1994b; Marshak et al., 1998; Los and Dyunkerke, 2001; Di 
Guiseppe and Tompkins, 2003) et pour la restitution des paramètres nuageux (problème 
inverse : e.g. Marchak et al.,1995b; Oreopoulos et al., 2000; Faure et al., 2001; Varnai and 
Marshak, 2002). Cependant, ces études portent sur des champs nuageux idéalisés, générés 
stochastiquement. L’avantage d’un générateur stochastique est sa rapidité d’exécution, et la 
facilité offerte par cet outil pour produire un champ nuageux de propriétés statistiques 
données a priori. Nous avons cependant pris le parti d’utiliser un modèle atmosphérique, 
plus lent et plus complexe, parce que notre objectif est d’examiner aussi l’impact de la 
variabilité de la microphysique sur le biais plan-parallèle. Il nous faut alors disposer d’une 
paramétrisation physique du contenu en eau condensé et de son mélange avec l’air 
environnant.  
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La première étape de notre travail a donc consisté à développer un système de 
génération de scènes nuageuses et de calcul de leurs propriétés radiatives. Le premier outil 
est un modèle atmosphérique tridimensionnel en mode L.E.S. (Meso-NH), qui comporte un 
schéma microphysique bulk, et une paramétrisation de l'impact des processus de mélange 
sur la microphysique.   
 Ce modèle permet de produire à haute résolution horizontale (50 m) et verticale 
(10 m), des champs nuageux variés, dont l'épaisseur de couche, la fraction nuageuse et le 
niveau d'hétérogénéité, ainsi que la concentration de gouttelettes à la base du nuage, sont des 
variables contrôlables. 
Pour valider la méthode, nous avons simulé un cas de stratocumulus échantillonné au 
cours de la campagne ACE-2 et nous avons comparé les distributions horizontales et la 
stratification verticale du contenu en eau liquide dans le nuage aux distributions statistiques 
observées. Nous avons aussi vérifié que les échelles caractéristiques des cellules nuageuses 
sont comparables. La similitude entre champ simulé et champ observé est pleinement 
satisfaisante, ce qui justifie, a posteriori, l’utilisation d’un modèle de nuage LES. 
Le deuxième outil est le modèle de transfert radiatif tridimensionnel SHDOM qui 
permet de calculer les radiances nuageuses à plusieurs longueurs d’onde et dans toutes les 
directions. Pour effectuer le calcul du transfert radiatif avec ce modèle, il nous faut cependant 
déterminer les propriétés optiques du nuage en chaque maille, et en particulier le rayon 
effectif de la distribution des gouttelettes. Dans une cellule adiabatique, ce paramètre peut 
être déduit directement du contenu en eau liquide et de la concentration des gouttelettes. La 
majeure partie du nuage cependant est sous-adiabatique, du fait du mélange de l’air nuageux 
avec son environnement plus sec. 
 Il n’existe pas actuellement de paramétrisation du processus d’entraînement-mélange, 
un phénomène qui reste mystérieux, malgré de nombreuses études expérimentales et 
numériques. On sait cependant qu’il est gouverné par deux échelles caractéristiques : le 
temps d’homogénéisation turbulente de l’air entraîné, et le temps caractéristique 
d’évaporation des gouttelettes. En revanche, on sait borner son impact sur la microphysique 
nuageuse. Lorsque l’air environnant est mélangé à l’air nuageux, le déficit en eau condensé 
peut être compensé par une évaporation uniforme de l’ensemble des gouttelettes, à 
concentration constante : c’est le schéma de mélange homogène qui prévaut lorsque le 
mélange turbulent est très rapide devant le temps d’évaporation des gouttelettes. Dans le cas 
contraire, le mélange est dit hétérogène, seule la concentration des gouttelettes diminue pour 
compenser le déficit en eau condensée, mais le rayon des gouttelettes reste constant. 
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 Avec ce système de génération de scènes nuageuses, nous avons simulé quatre 
champs de stratocumulus, avec une fraction nuageuse décroissante de 100 % à 10 %. En 
choisissant trois valeurs différentes de la concentration de gouttelettes, et successivement un 
schéma de mélange homogène, puis hétérogène, nous avons constitué une base de vingt-
quatre scènes de nuages dont les champs radiatifs ont été calculés avec SHDOM. 
 Ces simulations révèlent que la différence d’épaisseur optique calculée en utilisant 
successivement le schéma de mélange homogène, puis le schéma hétérogène, peut être 
significative, jusqu’à 60 % (70 % pour l’albédo) et qu’elle augmente lorsque la fraction 
nuageuse dans la maille diminue. Nous avons calculé aussi l’augmentation de la 
concentration des gouttelettes qui serait nécessaire dans un schéma hétérogène pour 
produire la même valeur d’épaisseur optique que le schéma de mélange homogène. Dans le 
pire des cas, la concentration doit être multipliée par un facteur 3,8. Cette valeur équivalente 
est significative parce qu’elle montre que la simulation de l’effet indirect de l’aérosol, qui 
repose sur un accroissement de la concentration de gouttelettes d’un facteur 2 à 4 au 
maximum, sera fortement biaisée suivant qu’on utilisera un schéma de mélange homogène 
ou hétérogène pour représenter l’impact du mélange entre le nuage et son environnement. 
Nous avons ensuite conduit une étude de sensibilité aux paramètres d’entrée du calcul 
de transfert radiatif, à savoir le contenu en eau liquide intégré, LWP, et la concentration de 
gouttelettes qui résulte de l’activation des particules d’aérosol Nad, en supposant que la 
fraction nuageuse était correctement prévue. Dans ce cadre, nous calculons les valeurs de 
LWP et Nad d’une maille de GCM qui produirait les mêmes valeurs d’albédo que la simulation 
L.E.S., dans deux longueurs d’onde, l’une visible (754 nm) et l’autre dans le proche 
infrarouge (1535 nm). Ce test montre que LWP est peu biaisé, légèrement supérieur à 1 % 
avec un écart type de l’ordre de 4 % sur les vingt-quatre cas de la base. En revanche, la 
concentration de gouttelettes est fortement biaisée et toujours inférieure (-86 % en moyenne 
sur les 24 cas) à celle du modèle LES. Ce défaut est principalement sensible lorsqu’un schéma 
de mélange hétérogène est utilisé (-143 %). 
 Rappelons que dans un schéma de mélange hétérogène, les gouttelettes d’une cellule 
sous-adiabatique, gardent le même rayon que celles d’une cellule adiabatique au même 
niveau, et que seule leur concentration est réduite. Rappelons aussi que c’est ce schéma qui 
représente le mieux la variabilité microphysique dans un nuage de type stratocumulus ou 
l’intensité de la turbulence est faible (temps d’homogénéisation long), tandis que les 
gouttelettes sont petites (temps d’évaporation court). Notons enfin que, dans un 
stratocumulus, les effets du processus d’entraînement mélange sont surtout sensibles au 
sommet qui est exposé à l’air sec de la couche d’inversion et que c’est la couche sommitale du 
nuage qui détermine l’essentiel de ses propriétés radiatives. 
Conclusion et perspectives  195 
 Nous avons enfin abordé le calcul du transfert radiatif dans un modèle de circulation 
générale, ou problème direct, en considérant une maille de GCM, dont la surface est égale au 
domaine de simulation du modèle L.E.S. Nous supposons que ce modèle est capable de 
prévoir précisément la fraction nuageuse, et le contenu en eau condensée dans la colonne 
nuageuse, avec la même résolution verticale que le modèle L.E.S. Nous supposons aussi que 
son module d’aérosol est capable de diagnostiquer précisément la concentration de 
gouttelettes qui résulte de l’activation de l’aérosol à la base du nuage. 
Lorsque ces paramètres sont imposés dans une maille de GCM, et que le calcul du 
transfert radiatif est effectué en 1D suivant la dimension verticale, le biais plan-parallèle est 
calculé comme la différence relative entre l’albédo de la scène L.E.S. 3D et celui de la maille 
GCM. Ce biais est généralement négatif, comme dans les études précédentes, et il peut 
atteindre des valeurs élevées, jusqu’à –40 %. Comme le suggère l’étude de sensibilité, ce biais 
est plus important lorsque la fraction nuageuse est faible et qu’un schéma de mélange 
hétérogène est utilisé. 
Cette étude du problème direct montre qu’il n’est pas suffisant d’améliorer d’une part 
la capacité des modèles à prévoir le contenu en eau liquide des nuages et la capacité de leur 
module d’aérosol à prévoir la concentration de gouttelettes activées à leur base. Il sera aussi 
nécessaire de modifier cette valeur de la concentration de gouttelettes et le diagnostic de 
rayon effectif, tout particulièrement au sommet des nuages de couche limite, pour prendre en 
compte l’impact des processus d’entraînement mélange de l’air environnant dans le nuage. 
 
 La dernière partie de notre travail est dédiée à la problématique inverse, à savoir la 
restitution des propriétés nuageuses à partir de mesures de télédétection par satellite. Des 
mesures de radiances multispectrales permettent en effet de retrouver des propriétés 
optiques d’une scène nuageuse. Les techniques de restitution reposent sur l’utilisation d’un 
modèle simplifié de nuage, plan-parallèle. Les paramètres optiques restitués doivent donc 
être considérés comme les équivalents plan-parallèle à l’échelle du pixel d’observation des 
propriétés optiques du champ de nuage hétérogène. Ce sont l’épaisseur optique équivalente 
et le rayon effectif équivalent des gouttelettes. La problématique est alors de relier ces 
paramètres optiques équivalents à des propriétés macro-physiques du champ de nuage, tels 
que son contenu en eau intégré ou sa fraction nuageuse, et des propriétés microphysiques. 
Peut-on en particulier relier le rayon effectif équivalent à des propriétés microphysiques du 
champ nuageux, considérant que dans un nuage naturel, le rayon des gouttelettes varie 
verticalement de la base au sommet du nuage suivant le processus de croissance par 
condensation de vapeur, et horizontalement du fait des processus d’entraînement mélange.  
De telles techniques ont été récemment développées, qui permettent de restituer le 
contenu en eau intégré et la concentration des gouttelettes. Elles ont été validées en utilisant 
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des mesures aéroportées de radiances multispectrales à haute résolution (30 m). Dans cette 
configuration, il devient possible de sélectionner les parties les plus réfléchissantes du 
système nuageux, qui sont aussi celles qui sont le moins affectées par les processus 
d’entraînement-mélange au sommet. Une telle technique est-elle utilisable avec des mesures 
effectuées depuis un satellite, dont la résolution est plus grossière (~ 1 km) ? 
Pour répondre à ces questions, nous utilisons la même série de scènes nuageuses 
produites avec Meso-NH que précédemment, en supposant maintenant que le radiomètre à 
bord d’un satellite mesure précisément les valeurs de radiances multispectrales (dans le 
visible à 754 nm et le proche infrarouge à 1535 nm) calculées avec SHDOM. La technique de 
restitution utilise une table de référence construite avec un modèle plan-parallèle stratifié 
verticalement et dans lequel le profil vertical de la microphysique est déduit d’un modèle de 
croissance adiabatique. Un tel modèle ne prend donc pas en compte la variabilité 
microphysique due au processus d’entraînement-mélange. 
Dans un premier temps, nous supposons que la résolution horizontale du radiomètre 
est égale à celle de la simulation L.E.S. (50 m). La restitution est alors effectuée en 
considérant soit l’ensemble des pixels nuageux, soit les 10 % les plus réfléchissants de la 
scène. Les valeurs caractéristiques de la scène nuageuse sont calculées comme elles l’ont été 
dans l’expérience ACE2. Notons en particulier que la concentration de gouttelettes 
caractéristique du champ n’est pas, comme dans les chapitres précédents, celle qui résulte de 
l’activation de l’aérosol à la base du nuage. C’est la concentration obtenue en moyennant les 
valeurs locales dans la partie médiane du nuage, entre 40 % et 60 % de son épaisseur 
moyenne, et seulement dans les mailles où le contenu en eau liquide est supérieur à 90 % de 
sa valeur adiabatique. Cette valeur intègre partiellement l’effet des processus d’entraînement 
mélange. 
La technique de restitution est testée successivement sur la scène de plus grande 
fraction nuageuse, puis la scène de fraction la plus faible.  
Le premier test est relatif à l’hypothèse du calcul transfert radiatif 1D dans des 
colonnes indépendantes, c’est à dire sans prise en compte d’un transfert horizontal des 
photons entre pixels. Les radiances sont donc calculées successivement en 3D puis en 1D avec 
colonnes indépendantes. Sur l’ensemble des pixels, l’impact est mineur, quelques % et 
jusqu’à –14 %, pour la restitution de la concentration des gouttelettes, au maximum –6 %, 
pour la restitution du contenu en eau liquide intégré. Lorsque la technique de restitution est 
restreinte au pixels les plus réfléchissants, le biais reste comparable pour la restitution de la 
concentration tandis qu’il augmente légèrement pour la restitution du contenu en eau liquide 
intégré. Ces différences reflètent l’impact du transfert horizontal de photons entre pixels 
proches et pixels lointains dans le cas de la scène nuageuse la plus fractionnée. 
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Nous avons ensuite quantifié l’impact de l’hypothèse d’adiabatisme dans la technique 
de restitution. Les radiances du champ LES sont alors calculées en mode 1D avec colonnes 
indépendantes pour s’affranchir du biais discuté ci-dessus, et le mélange est supposé 
homogène. Dans le cas de la scène entièrement nuageuse, le biais dans la restitution du 
contenu en eau liquide intégré est faible (–5 % au maximum), quelque soit la base de pixels 
utilisés pour la restitution. Dans le cas de la scène la plus fractionnée, en revanche, le biais 
devient significatif (jusqu’à 27 %) lorsque tous les pixels sont utilisés pour la restitution. Pour 
la concentration des gouttelettes, la situation est comparable, si ce n’est que le biais obtenu 
en utilisant tous les pixels dans la scène la plus fractionnée atteint des valeurs très 
importantes, jusqu’à 100 %. 
Ces résultats confirment que le contenu en eau liquide intégré et la concentration de 
gouttelettes peuvent être correctement restitués par une technique basée sur un modèle 
adiabatique de nuage tant que la restitution reste limitée aux pixels les plus réfléchissants de 
la scène. 
La troisième étape concerne l’impact de la variabilité microphysique. Les radiances 
sont alors calculées en mode 1D et colonnes indépendantes, en utilisant successivement le 
schéma homogène et le schéma hétérogène pour calculer le rayon effectif des gouttelettes 
dans chaque maille de la simulation LES. Les biais résultants sur la restitution du contenu en 
eau liquide intégré restent faibles, ce qui est rassurant quant à l’utilisation de telles 
techniques pour restituer les propriétés macro-physiques d'un champ de nuage. En revanche 
l’impact du mélange sur la restitution de la concentration de gouttelettes peut devenir 
significatif, si tous les pixels sont utilisés et que le mélange est de nature hétérogène (jusqu’à 
–32 %). Ce biais est cependant réduit (15 % au maximum), lorsque seuls les pixels les plus 
réfléchissants sont utilisés, c’est à dire lorsque seules les cellules les moins affectées par le 
mélange sont prises en compte. 
Pour s’abstraire de l’impact des processus d’entraînement-mélange sur la 
concentration des gouttelettes et restituer une valeur qui reflète le mieux les processus 
d’activation des noyaux de condensation, il est donc judicieux de sélectionner dans une scène 
nuageuse les pixels les plus réfléchissants. Cette approche n’est cependant envisageable que 
si la taille du pixel est petite devant l’échelle caractéristique des cellules adiabatiques du 
champ nuageux. Dans la dernière étape nous allons donc quantifier les biais dans la 
restitution des paramètres nuageux lorsque la dimension du pixel devient comparable à celle 
des cellules adiabatiques. Les 24 scènes de nuages sont maintenant utilisées mais en 
dégradant la résolution des champs de réflectance à 1 km au lieu de 50 m. Comme 
précédemment la technique est appliquée sur l’ensemble des pixels et seulement les 10 % les 
plus réfléchissants. 
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Le résultat est encore rassurant pour la restitution du contenu en eau liquide intégré, 
avec des biais inférieurs à 2% quelle que soit la méthode. Cela signifie que les réflectances 
moyennes à plus grande échelle reste représentative du contenu en eau liquide moyenné à 
cette échelle. En revanche, la concentration de gouttelettes est sous-estimée (-50 %) et 
l’utilisation des 10 % de pixels les plus réfléchissants n’apporte pas d’amélioration 
significative (–42 %). 
 
 En terme de bilan, nous avons développé un système de simulation de scènes 
nuageuses et de leur propriétés radiatives, qui s’articule autour du modèle L.E.S. Meso-NH 
pour simuler des champs d’eau condensée; d’un schéma de paramétrisation de l’impact du 
processus d’entraînement-mélange, qui permet d’en déduire les propriétés optiques, dans 
deux configurations limites de cet impact; et du modèle de transfert radiatif tridimensionnel 
SHDOM, pour calculer les radiances dans toutes les longueurs d’onde et directions. 
 Nous avons validé une simulation type par comparaison avec des champs 
microphysiques et des champs de radiances mesurés au cours de la campagne de mesure 
ACE2. 
Ce système de génération de scène nuageuse n’est pas d’un usage aussi aisé que des 
générateurs stochastiques de nuage. Cependant, nous avons identifié les paramètres 
d’initialisation qui permettent d’ajuster la fraction nuageuse, l’épaisseur et les échelles 
caractéristiques des champs simulés. Nous avons ainsi produit quatre scènes de propriétés 
macro-physiques variées. En utilisant trois valeurs différentes de la concentration de 
gouttelettes initiale et les deux schémas de mélange, nous disposons d’une série de vingt-
quatre scènes nuageuses. 
Nous avons utilisé cette base pour examiner la problématique du calcul de transfert 
radiatif dans les modèles de circulation générale, et montré que le choix du type de mélange a 
un impact significatif sur les champs de radiance simulés, équivalent à celui d’une 
augmentation de la concentration de gouttelettes d’un facteur proche de 4. 
Pour la restitution des propriétés nuageuses à partir de radiances mesurées depuis un 
satellite, ce choix a peu d’impact sur la restitution du contenu en eau intégré du nuage, mais il 
biaise la restitution de la concentration initiale des gouttelettes. Si le mélange est de type 
hétérogène, ce qui semble être la règle dans les nuages de couche limite, la concentration de 
gouttelettes au sommet du nuage est fortement diminuée par le mélange. Comme les 
propriétés radiatives du nuage sont principalement déterminées par cette couche sommitale, 
la restitution a tendance à sous estimer la concentration de gouttelettes. 
Pour améliorer notre capacité à prévoir l’effet indirect de l’aérosol sur le climat ou 
surveiller par satellite les modifications induites par l’aérosol dans les nuages, il sera 
nécessaire d’améliorer la capacité des modèles à simuler les nuages de couche limite fins. Il 
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sera aussi nécessaire d’y intégrer des modules de prévision de l’aérosol, de ses propriétés 
hygroscopiques et de son activation à la base des nuages. Cependant, ces améliorations ne 
porteront leurs fruits que si nous sommes aussi en mesure de paramétrer l’impact des 
processus d’entraînement mélange dans les modèles de circulation générale ou les techniques 
de restitution. Ceci ne passe pas nécessairement par une description explicite de ces 
processus qui sont encore mal connus, mais plus probablement par une paramétrisation 
empirique qui s’appuiera sur les paramètres supposés contrôler le processus, à savoir 
l’intensité de la turbulence dans la maille, les gradients de température et d’humidité entre le 
nuage et son environnement, et le rayon caractéristique des gouttelettes. 
  
 














“ Toutes les preuves conduisent inévitablement 
 à des propositions qui n'ont pas de preuve ! 
 Toutes choses sont connues  
parce que nous voulons croire en elles ! ” 
 
Frank Herbert,  
 Extrait de  Les Enfants de Dune 
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nuageuse et de la variabilité microphysique décrivant les distributions dimensionnelles 
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de l'albédo d'une maille de modèle de grande échelle (GCM), et d'autre part sur la restitution 
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télédétection. Il est montré que la variabilité microphysique est la source principale 
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